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Introduction
Mars constitue la planète où les processus de surface sont les plus similaires à ceux
de la Terre. Sa surface présente en effet différentes morphologies volcaniques, tecto-
niques, fluviatiles, éoliennes et glaciaires, analogues de celles observées sur Terre. De
plus, si la surface terrestre s’illustre toujours par une activité géologique importante,
la surface martienne semble, à l’inverse, considérée comme largement inactive aujour-
d’hui. Malgré une évolution probablement similaire dans le passé, ces deux planètes
ont donc vraisembablement divergé à un moment de leur histoire. La différence entre
ces deux destins s’est manifestée par la présence plus ou moins importante d’eau li-
quide à la surface de Mars.
Le rôle joué par l’écoulement de l’eau liquide durant l’histoire primitive de la
planète Mars a été démontré par de nombreuses études. Les preuves morphologiques
de l’érosion engendrée par l’écoulement d’eau sont les réseaux de vallées incisant
les haut plateaux Noachiens (Baker, 1982; Craddock et Howard, 2002) et les gigan-
tesques vallées de débâcles formées durant l’Hespérien (Carr et Clow, 1981; Baker,
1982; Carr, 1996). Un autre argument en faveur de l’activité hydrologique ayant
induit une altération des roches provient de la détection par l’instrument OMEGA
de Mars Express de phyllosilicates (Poulet et al., 2005; Bibring et al., 2006), même
si le processus de formation est toujours l’objet de débats (Meunier et al., 2012).
Durant la période plus récente de l’Amazonien, la planète Mars semble connaître un
remodelage de sa surface de plus faible intensité, principalement causé par l’action
du vent et de la glace. Du fait des conditions actuelles de pression/température à la
surface de Mars proche du point triple de l’eau, sa présence à l’état liquide actuelle-
ment ou dans un passé proche semble difficile. Cependant, certaines études discutent
la possibilité de l’écoulement d’eau liquide à s’appuyant sur une approche compara-
tive Terre-Mars (Malin et Edgett, 2000; Costard et al., 2002; Mangold et al., 2003).
En effet, la découverte de ravines à la surface de Mars similaires d’un point de vue
morphologique aux ravines terrestres formées par des écoulements composés d’un
mélange eau/sédiments laisse supposer qu’un liquide est à l’origine de ces ravines
martiennes. Ces ravines (appelées gullies en anglais) sont réparties majoritairement
entre 30° et 60° de latitude dans les deux hémiphères de la planète Mars (Balme
et al., 2006) et sont présentes sur les remparts des cratères d’impact, les pentes des
collines et des dunes.
Depuis plusieurs années, de nombreuses observations satellitaires ont montré que
la planète Mars comporte un pergélisol à l’échelle planétaire. La présence et l’évo-
lution de ce pergélisol semble être lié à des changements climatiques importants
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provoqué par des variations périodiques de l’orbite de Mars. L’objet de cette thèse
est l’étude les ravines présentent à la surface des dunes martiennes. Il s’agit de mieux
contraindre leur(s) processus de formation et de comprendre le rôle joué par le per-
gélisol martien dans la mise en place de ces morphologies.
Depuis 2006 (l’arrivée de la sonde « Mars Reconnaissance Orbiter » sur Mars), le
flux régulier des images HiRISE (plus de 24 000 images) permet d’avoir accès à des
données très haute résolution (25 cm/pixel) de la même zone d’étude, en différentes
saisons sur plus de 3 années martiennes complètes. Ainsi, des études de plus en plus
nombreuses tendent à montrer l’importance des saisons martiennes sur le déclenche-
ment de processus modifiant rapidement la surface martienne. La surface de cette
planète qui semblait alors si calme, connaît encore aujourd’hui des modifications
saisnonnières de son paysage.
Pour mieux comprendre ces processus récents de déstabilisation des versants,
l’analyse s’est portée sur la mégadune Russell. Celle-ci présente différentes traces
d’activités sur ces pentes, à différentes échelles de temps durant l’Amazonien. L’ana-
lyse de cette région a été réalisée par une approche pluridisciplinaire associant la
géomorphologie, l’approche expérimentale et l’utilisation d’analogues terrestres.
Afin de mieux appréhender les problématiques liées aux déstabilisation des ver-
sants sur Mars, et à leur éventuel lien avec l’écoulement d’un liquide, le premier
chapitre de cette thèse présente donc l’état actuel des connaissances sur ces dif-
férents sujets. La première partie de ce chapitre montre ainsi les caractéristiques
générales des environnements périglaciaires terrestres. La deuxième partie présente
les différents processus de destabilisation de versant en milieu froid. La troisième
partie présente un bref exposé des différentes marques d’érosion imprimées à la sur-
face de Mars. Enfin, la dernière partie de ce chapitre propose un bilan sur la présence
actuelle et passée de l’eau dans le sous-sol martien.
Le deuxième chapitre expose les différentes données exploitées durant cette thèse
et les méthodes utilisées pour les analyser.
Le troisième chapitre présente l’analyse morphologique des ravines présentes sur
les dunes martiennes. Le travail réalisé sur deux régions d’études (la mégadune Rus-
sell et une dune du cratère Kaiser) est présenté dans ce chapitre. Cette étude quan-
titative des ravines montre, à l’aide de données à haute résolution, qu’un processus
d’écoulement de type debris flow (mélange entre de l’eau liquide et des sédiments)
peut expliquer la formation des ravines sur les dunes.
Le quatrième chapitre présente la démarche expérimentale utilisée dans la thèse
dans le but de mieux contraindre les paramètres qui influencent la dynamique des
debris flows en milieu froid. Les résultats de plusieurs séries d’expériences réalisées
sous conditions atmosphériques terrestres et martiennes sont présentés dans ce cha-
pitre dans le but d’étudier la grande variabilité morphologique des ravines présentes
sur les deux planètes.
Introduction 3
Enfin, le dernier chapitre de cette thèse est consacré à l’étude des processus sai-
sonniers observés actuellement à la surface des dunes martiennes et leur(s) impact(s)
sur l’évolution morphologique des dunes. L’exemple de la mégadune Russell a été
choisi en raison de la présence de plus de 40 images HiRISE à haute résolution
obtenues sur 3 années consécutives permettant ainsi de réaliser un suivi des change-
ments morphologiques bien contraint annuellement. Ce chapitre présente une étude
détaillée de l’évolution, actuellement, d’un système complexe de chenaux intercon-
nectés. A travers l’étude de l’évolution récente et actuelle de la surface de Mars,
cette thèse essaiera de montrer que cette planète est une planète active où s’exprime
des processus de déstabilisation des pentes proches des processus actifs en milieux
périglaciaires.
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Chapitre 1
Dynamique des versants en milieu
froid : l’eau dans tous ses états
Ce chapitre présente les morphologies engendrées par la déstabilisation des ver-
sants en milieu froid sur Terre et sur Mars. Même si à ses débuts, la planète rouge
a pu connaître une période climatique humide, Mars connait depuis maintenant 3
milliards d’années des conditions climatiques froides et arides. Cependant, de nom-
breux indices morphologiques d’érosion par l’action de l’eau ont pu être identifés
sur des terrains datés d’âge plus récent (<3 Ga). Dans le cadre d’une étude de géo-
morphologie comparative Terre-Mars, les déstabilisations de versants observées sur
le terrain sur Terre en domaine froid seront comparées aux morphologies observées
par des images satellites haute résolution.
La première section est consacrée aux régions périglaciaires sur Terre et particu-
lièrement au pergélisol et la couche active de ces régions (Chap. 1.1).
La seconde section est dédiée à la description des morphologies observées sur le
terrain en domaine périglaciaire sur Terre (Chap. 1.2).
La troisième section concerne l’histoire de la planète Mars et la présentation de
l’état des connaissances des grands épisodes géologiques depuis l’arrivée des sondes
spatiales. Dans cette partie sont abordés les grands épisodes érosifs enregistrés à la
surface de la planète ainsi qu’une brève présentation des modifications récentes et
actuelles du paysage martien mise en évidence par l’imagerie haute résolution de la
caméra HiRISE (mission MRO) (Chap. 1.3).
Enfin, la dernière section aborde le problème de la présence des réservoirs d’eau
actuellement et dans le passé, dans le but d’expliquer les événements érosifs décrits
précédemment (Chap. 1.4).
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1.1 Le périglaciaire terrestre
Le terme de périglaciaire a été employé pour la première fois par Lozinski (1909)
pour désigner l’érosion due à l’action du cycle de gel/dégel dans les Carpathes d’Eu-
rope centrale. Le domaine périglaciaire désigne les zones soumises à des conditions
climatiques froides, non glaciaires, où l’action du gel et des alternances de gel et de
dégel jouent un rôle déterminant. Ce concept de zone "périglaciaire" se réfère aux
conditions climatiques affectant les régions situées à la périphérie des calottes de
glace et des glaciers durant le Pléistocène. Par la suite, la notion a été élargie pour
désigner les processus géomorphologiques non glaciaires résultant des alternances de
gel et de dégel de l’eau dans les formations superficielles (Tricart et Cailleux, 1967),
ainsi que le transport et le dépôt éolien dans des régions contrôlées par l’action du
gel (Washburn, 1979).
1.1.1 Le pergélisol
On distingue deux critères caractéristiques (Fig. 1.12) au sein d’un environnement
périglacaire (French, 2007) :
(1) Le pergélisol (gel permanent) : horizon de subsurface d’épaisseur variable
(mètrique à plusieurs centaines de mètres), gelé en permanence ou qui ne dégèle
pas pendant au moins deux années consécutives (Washburn, 1973; Péwé, 1969). Des
zones non gelées (taliks) sont possibles à l’intérieur du corps du pergélisol. Le flux
géothermique (d’environ 1 - 3°C par 100 m) limite le gel à la base du pergélisol.
(2) Le sol affecté par le gel intermittent : tranche supérieure du sol affecté par le
gel intermittent (journalier et/ou saisonnier) gelant pendant l’hiver, et dégelant lors
du printemps et de l’été suivant. La profondeur varie selon l’intensité et la durée du
gel, de quelques centimètres à 3 ou 4 mètres. En terme de température, la couche
active correspond à la tranche supérieure du sol gelé qui peut dépasser saisonnière-
ment le point de fusion de l’eau.
Le pergélisol sur Terre se localise actuellement dans les hautes latitudes (pergéli-
sol circum-polaire) et à haute altitude (pergélisol de montagne). Il recouvre environ
25% de la surface terrestre émergée (French, 2007) (80% de l’Alaska, 50% du Ca-
nada, 47.5% de l’Euro-Sibérie). Le pergélisol est habituellement classifié selon son
étendue verticale et horizontale comme étant : continu (90-100%), discontinu (50-
90%), sporadique (10-50%), ou isolé (0-10%) (Fig. 1.2). Un pergélisol continu est
défini comme s’étendant partout, excepté quelques zones très localisées comme sous
les lacs. Inversement, un pergélisol discontinu est caractérisé par la présence de corps
gelés séparés par des aires de terrain non gelé. A la fin de cette séquence, on trouve
le pergélisol isolé où de petites « îles » de sol gelé sont présentes au sein d’un terrain
globalement non gelé (Embleton et King, 1975).
On remarque une diminution nette de la présence du pergélisol continu en s’éloi-
gnant des pôles, liée à l’augmentation de la température (Fig. 1.3). La limite entre
le pergélisol discontinu et le pergélisol continu est marquée par une température
moyenne annuelle du pergélisol de -6,6°C (French, 2007).
Il est important d’avoir à l’esprit que la notion de "pergélisol" défini l’état ther-
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Figure 1.1 – Profil vertical d’un pergélisol. MAGST signifie «Mean Annual Ground
Surface Temperature » : la moyenne annuelle des températures de la surface du sol
(adapté de Noetzli et Gruber, 2005). D’après la Socitété Suisse de Géomorphologie.
Figure 1.2 – Distribution géographique du pergélisol continu (90%-100%), discon-
tinu (50%-90%), sporadique (10%-50%) et isolé (0%-10%) sur Terre. D’après la « In-
ternational Permafrost Association » et le « Circumpolar Active-Layer Permafrost
System » (CAPS) (Philippe Rekacewicz, UNEP/GRID-Arendal).
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Figure 1.3 – Coupe Nord-Sud à travers la Canada illustrant les différents types de
pergélisol. D’après (French, 2007)
mique d’un sol (resté en dessous de 0°C durant au moins deux années consécutives)
et ne précise en rien la présence d’eau dans le sol. Ainsi, la teneur en glace dans
un pergélisol peut varier considérablement en fonction des régions et de la nature
du sol (granulométrie, porosité, pente). Le pergélisol peut ainsi exister dans un état
anhydre jusqu’à atteindre des extrêmes de sursaturation en glace comme observé
en Sibérie orientale ou en Amérique du Nord (Washburn, 1973; French, 2007). En
général, l’appellation de pergélisol « riche en glace » est utilisé pour caractériser les
sols gelés contenant de l’eau (quelque soit son état physique), afin de le séparer d’un
pergélisol anhydre.
Le pergélisol peut contenir différentes teneurs en glace comme vu précédemment.
Une manière de quantifier la glace présente dans un pergélisol est de calculer la teneur
en glace gravimétrique (P) (French, 2007) qui correspond au rapport du poids de la
glace (Peau) divisé par le poids du sédiment sec (Ps) :
P = Peau/Ps (1.1)
Les sols à une faible teneur en glace possèdent généralement 40-50% de glace.
Les sols ayant une forte teneur en glace sont habituellement composés de particules
fines (taille silt ou argile) avec des valeurs entre 50-150% de glace (French, 2007).
A noter qu’il est également possible de calculer la teneur en glace exprimée en
pourcentage volumétrique, dans ce cas la teneur ne dépasse pas 100%. Les régions
comportant un pergélisol riche en glace sont situées dans la zone à pergélisol continu
en Sibérie Orientale, au nord du Canada ou encore en Alaska (Fig. 1.2) (Washburn,
1973; French, 2007). La teneur en glace en poids du pergélisol de ces régions peut
atteindre 150%. Les régions présentant un pergélisol avec une très faible teneur
en glace sont situées au Groenland ou en Antarctique. Par exemple les vallées de
McMurdo comportent un pergélisol continu contenant une teneur en glace variant
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de 0 à 30% (en poids) (Péwé, 1969; Bockheim et al., 2007).
1.1.2 La couche active
La partie supérieure du pergélisol est directement en contact avec l’atmosphère
et c’est donc par elle que se font les échanges thermiques. Cette couche du sol qui gèle
pendant l’hiver puis qui dégèle chaque été est appelée la couche active. Son épaisseur
est généralement comprise entre quelques centimètres et 3 m. Son épaisseur est va-
riable en fonction de facteurs thermiques mais aussi de la lithologie, de la teneur en
eau du sol, de l’épaisseur de la couverture neigeuse, de la densité du couvert végétal,
de la topographie (orientation et inclinaison de la pente) et de l’hydrologie (lacs
et rivières). Au dégel, sa base détermine la limite supérieure, ou toit du pergélisol.
L’ensemble de ces éléments explique que la température moyenne annuelle du sol
puisse varier de plusieurs degrés sur une distance de quelques centaines de mètres
seulement (Pissart, 1987). En effet, la moindre modification d’un de ces paramètres
peut faire fluctuer la profondeur de l’interface couche active/pergélisol. L’épaisseur
de la couche active est un paramètre essentiel dans l’évolution morphologique des
versants périglaciaires, car elle constitue la partie du sol susceptible d’être déstabili-
sée et remobilisée (Fig. 1.4). En effet, l’interface couche active-pergélisol joue un rôle
fondamental dans les phénomènes de gélifraction (Murton et al., 2001, 2006), de gé-
lifluxion (Washburn, 1979) et de déstabilisations rapides de détachements de couche
active (Niu et al., 2005; Lewkowicz et Harris, 2005; Lewkowicz, 2007), par glisse-
ments de terrain et coulées de débris (Larsson, 1982; Harris et al., 1993; Huscroft,
2003).
Figure 1.4 – Exemples de modelés périglaciaires engendrés par la dégradation du
pergélisol, causée par l’action répétée du gel/dégel (souce : http ://planetgeog.com)
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1.2 Déstabilisation des versants en milieu froid sur
Terre
L’objet de cette thèse se focalise sur l’observation des morphologies traduisant
la dégradation des versants en condition climatique froide, ainsi que sur la com-
préhension des processus à l’origine des modelés observés. En milieu froid, la dé-
stabilisation des versants par des processus de glissement de masse est très efficace.
Plusieurs raisons peuvent expliquer cette activité intense : (i) l’action du gel accélère
la fracturation des roches qui permet de fournir plus rapidement de grandes quan-
tités de matériel disponible transportable par des processus de glissement (Pech et
Jomelli, 2001) ; (ii) le cycle de gel diurne/dégel journalier qui accélère les mouve-
ments du proche sous-sol ; (iii) la teneur en eau élevée dans la couche active ainsi
que la présence d’une interface imperméable à la base de cette couche active (toit
du pergélisol) favorisent les glissements de terrain sous l’effet de la gravité.
Figure 1.5 – Principaux types de mouvements de masses (d’après Bridge et Demicco
(2008).
Par la suite, ces processus d’écoulement ont été classés dans deux catégories
distinctes (Fig. 1.6) : (i) les processus lents dont les effets se mesurent en termes
d’années avec des vitesses de déplacement de l’ordre du mm/an au cm/an (Fig.
1.7) ; (ii) les processus rapides mieux connus du fait de leurs effets dévasteurs avec
des vitesses de déplacement de l’ordre du cm/s au m/s (Fig. 1.7).
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Figure 1.6 – Diagramme conceptuel représentant différents processus de déstabi-
lisation de pente en fonction de la concentration en eau, éléments fins et éléments
grossiers (adapté de Meunier (1991); Coussot (1996); Bardou (2002)).
1.2.1 Les processus lents
Les paragraphes suivants présenteront les processus érosifs à l’origine de défor-
mations lentes des sols et dont l’occurrence et l’efficacité sont directement liées aux
cycles gel/dégel. Les processus de glissements lents peuvent être regroupés dans le
terme général de solifluxion, puis sous-divisé en deux catégories (i) la cryoreptation
et (ii) la gélifluxion (French, 2007)
Solifluxion : La solifluxion est considérée comme étant le processus engendrant
des mouvement de sol le plus commun dans les environnements périglacaires. Le
terme a été utilisé pour la première fois par Andersson (1906) pour décrire « l’écou-
lement lent vers l’aval affectant de vastes aires du sol saturé en eau ». Depuis, le
terme solifluxion a élargi sa définition au-delà des climats froids, et le terme géli-
fluxion a été proposé pour décrire le processus de solifluxion associé à des sols gelés
(Washburn, 1979).
Cryoreptation : La cryoreptation a été décrite par Sharpe (1938) de la manière
suivante : « un mouvement lent vers l’aval, d’une couche superficielle de sol ou de
débris, observable uniquement sur des longues périodes ». Ce mouvement est une
conséquence directe (i) du gonflement cryogénique lié à la formation de glace de sé-
grégation (croissance de glace en aiguilles ou pipkrakes) et (ii) du potentiel gravitaire
exercé par la présence d’une pente (Coutard et Van Vliet-Lanoe, 1994; Van Vliet-
Lanoe, 2005). Les aiguilles de glace (pipkrakes) sont de petites colonnes de glace
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Figure 1.7 – Classification rhéologique d’un mélange sédiment/eau montrant l’évo-
lution de la vitesse moyenne d’écoulement en fonction de la concentration en sédi-
ments proposé par Pierson et Costa (1987).
Figure 1.8 – a) Aiguilles de glaces (pipkrakes) à proximité du sommet du Gramont
(Chablais valaisan) ; b) Hypothèse des étapes de formation des aiguilles de glace
(source : www.geoglaciaire.net).
fibreuse se formant sur un sol humide qui est capable de soulever des fragments
rocheux et de les déplacer même sur de faibles pentes (Fig. 1.8). Le gel nocturne
agissant sur un sol humide (pluie, fonte) dégelé au cours de la journée précédente,
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Figure 1.9 – (a) Terrassettes ou pieds de vache formés par des processus de rep-
tation du sol (Plateau du Campo Imperatore, Italie, terrain effectué en 2011) ; (b)
Mouvement décrit par les particules du sol durant la reptation (d’après Allen (1985)).
entraîne la formation d’une croûte gelée en surface, à l’exception des emplacements
des petits cailloux jouant un rôle d’isolant thermique. Dans un deuxième temps, la
pénétration du gel en profondeur entraîne l’expulsion de l’eau du sol, un peu à la
manière d’une pâte dentifrice hors de son tube. Des aiguilles de glace pouvant at-
teindre plusieurs centimètres de hauteur se forment perpendiculairement à la pente.
Durant le gel, la formation de ces aiguilles entraîne un mouvement de soulèvement
perpendiculaire à la surface locale du sol. Le dégel engendre au final un déplacement
vers l’aval de quelques millimètres/centimètres des débris soulevés qui retombent
à la surface (Fig. 1.8). De grandes surfaces, voire des versants entiers peuvent en
être affectés. On les identifie dans le paysage grâce à leur topographie bosselée (les
terrassettes ou pieds de vaches) (Fig. 1.9).
Nappes de gélifluxion (ACGR, 1988) : La gélifluxion est une forme de soli-
fluxion impliquant la présence d’un pergélisol (Black, 1976; French, 2007). La fonte
de névé ou de glace en subsurface provoque l’infiltration d’eau de fonte qui peut
saturer la couche active (Tricart et Cailleux, 1967; Pissart, 1995; Vedie et al., 2011).
La saturation de la subsurface induit une diminution de la friction interne et de la
cohésion du sol pouvant déclencher des instabilités (Washburn, 1999; Font et al.,
2006; Harris et al., 2008). La perte de la cohésion du sol provoque la lente descente
de matériels saturés en eau formant des nappes ou des lobes de gélifluxion d’une
centaine de mètres de long (Hamelin et Cook, 2007; Washburn, 1973) (Fig. 1.10).
Les conditions requises pour former de la gélifluxion se produisent dans des zones où
la percolation de l’eau, le long d’une pente, est limitée en profondeur par la présence
d’un sol gelé et où la fonte de lentilles de glace de ségrégation fournit de l’eau en
excès, réduisant la friction interne et la cohésion du sol. Le processus de gélifluxion
se produit principalement pendant la période de fonte qui produit des mouvements
plus en profondeur dans le sol, mais l’effet journalier des cycles de gel/dégel est éga-
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Figure 1.10 – a) Grandes coulées de gélifluxion (au centre de
la photo) ; b) Versant affecté par la gélifluxion (Arolla). (source :
http ://www.unifr.ch/geoscience/geographie/)
Figure 1.11 – Différent types de mouvements engendrés par soulèvement par le gel
ou par solifluxion. a) Reptation due à l’action du gel/dégel journalier ; b et c) Dépla-
cement dans le sol généré par la gélifluxion par les cycles de gel/dégel saissonniers
(d’après Matsuoka (2001)).
lement reconnu pour jouer un rôle dans le processus de gélifluxion (Fig. 1.11). C’est
un mouvement de nature laminaire dont le gradient de déplacement décroit avec
la profondeur. Généralement, seuls les 50 premiers centimètres du sol sont affectés
par un déplacement. Des études antérieures ont estimé que le taux de déplacement
généré par la gélifluxion varie de 0,1 à 52 cm/an (Mackay, 1981)
Bloc laboureur : Les blocs laboureurs sont des blocs de dimensions variables
que l’on trouve sur des sols soumis à une solifuxion active. Ces blocs sont soumis
à un mouvement de fluage dans le sens de la pente (jusqu’à quelques centimètres
par an, vitesse variable en fonction de la pente), plus rapide que le sol environnant
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(Ballantyne, 2001; Berthling et al., 2001; Hall et al., 2001). Un bourrelet de terre en
aval et un sillon en amont témoignent de cette dynamique.
Figure 1.12 – Bloc laboureur marqué par un lobe de glissement à l’aval. Le sillon
est bien visible à l’amont (Vallon de la Chevillence , Derborence, VS) (source :
http ://www.unifr.ch/geoscience/geographie/ssgmfiches/pergelisol/).
1.2.2 Les processus rapides
Les mouvements de terrain rapides diffèrent nettement des processus plus lents
précédemment cités par le fait qu’ils sont (i) localisés (et non généralisés à l’ensemble
du versant) et périodiques (et non continus). Ceci ne réduit en rien leur efficacité et
leur rôle érosif, comparé à celui des processus lents dont les volumes érodés sont sou-
vent inférieurs (Lorenzini et Mazza, 2004; French, 2007; Bridge et Demicco, 2008).
Ces événements contribuent alors à une redistribution de matériau sur l’ensemble
des versants par un transfert depuis l’amont vers l’aval. Leur signature et leur impact
morphologique sont considérables : la puissance, l’ampleur et la brutalité de certains
de ces événements spectaculaires les placent dans des catégories de phénomènes dits
catastrophiques. Le matériau arraché au versant peut ensuite (i) s’accumuler sur les
flancs du versant ou (ii) atteindre sa base, et alors être évacué par les cours d’eau
ou encore enrichir les lacs et plateaux continentaux (Bridge et Demicco, 2008; Re-
maître, 2006). Pour les mouvements rapides et brutaux, on peut distinguer deux
sous-groupes selon la provenance des matériaux transportés : (i) les mouvements en
masse et (ii) les mouvements déplaçant du matériel remanié.
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Figure 1.13 – Classification des processus de transport de sédiment en fonction de
leur teneur en eau et en matériau solide (d’après Meunier (1991)).
Figure 1.14 – Classification des écoulements naturels saturés sur forte pente en
fonction de la composition granulométrique de l’écoulement et la charge solide totale
(d’après Coussot (1993)). Zone A : (pas d’écoulement) faible fraction de particules
très fines et forte concentration solide totale ; Zone B : (glissement de terrain) grande
fraction de particules très fines et forte concentration solide ; Zone C : (laves tor-
rentielles granulaires) fraction faible de particules très fines et écoulement saturé en
eau ; Zone D : (laves torrentielles boueuses) fraction de particules très fines moyenne
ou faible et concentration solide faible ; Zone E : (charriage torentielle) fraction de
particules très fines moyenne ou faible et concentration solide faible.
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Les chutes de pierres et éboulements : Les chutes de pierres et les éboule-
ments de parois font partie des processus rapides et se produisent principalement en
raison de processus de gélifraction le long des parois rocheuses. De multiples facteurs
agissent en combinaison pour influencer la stabilité des parois rocheuses en haute
montagne (Fig. 1.15) (Rapp, 1960; Prick, 2008; André, 1993; French, 2007; Tricart
et Cailleux, 1967) :
- le gélifraction : fragmentation d’une roche sous l’effet du gel provoquée par (i)
des différences brutales entre les températures diurnes et nocturnes provoquant la
fissuration par anisotropie de dilatation ou (ii) par l’eau gelant dans les fissures qui
exerce alors une forte pression (Foucault et Raoult, 2005) ;
- la géologie : lithologie (nature de la roche, métamorphisme), structure (pendage
des couches, schistosité, fracturation) ;
- le régime hydrologique : fonte des neiges et eau de percolation (principalement
durant l’été) entraînant des pressions hydrauliques dans les fissures de la roche. La
plupart des chutes de pierres se produisent au dégel ;
- le retrait des glaciers de vallée n’offrant plus d’appui à la paroi ;
- la disparition des carapaces de glace, des glaciers de parois et des névés permanents
exposant directement la roche aux conditions atmosphériques (cycles de gel-dégel).
De nombreuses zones de déclenchement de chutes de pierre se situent actuellement
dans des parois récemment déglacées ;
- le pergélisol est souvent considéré comme le « ciment » des montagnes. Sa dé-
gradation augmente le risque d’éboulements superficiels, principalement à partir de
secteurs de pergélisol tempéré.
Figure 1.15 – a) Cône mixte à dynamique avalancheuse et torentielle construit par
les éboulis provenant de la dégradation des falaises en amont (Massif des Ecrins,
France, terrain effectué en 2010) ; b) Chutes de blocs (Gran Sasso, Italie, terrain
effectué en 2011).
Tous ces facteurs agissent en interaction. Ainsi des changements de la glace de
surface (glaciers suspendus) et sous la surface (glace dans les fissures, pergélisol)
peuvent influencer fortement le régime hydrologique, le régime thermique et le stress
mécanique de la glace et de la roche, surtout lorsque ces changements se combinent
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avec des facteurs géologiques défavorables (discontinuités, lithologie, structure, fis-
suration) (Lautridou, 1971; Murton et al., 2000, 2001, 2006). Les interactions entre
les glaciers de parois et le pergélisol sous-jacent sont cependant très complexes dans
les parois rocheuses raides. De plus, une augmentation de la température de la roche
proche du 0°C devient critique, amenant trois conséquences majeures (French, 2007;
Lautridou, 1985; Murton et al., 2001; Van Vliet-Lanoe, 2005) :
(1) Perte de l’adhésion roche/glace en raison du changement de volume de l’eau lors
de son passage de l’état solide à liquide.
(2) Augmentation de la pression hydraulique en raison de l’existence d’eau liquide
dans les interstices.
(3) Changement des propriétés de la glace (augmentation de la plasticité) avant le
changement de phase.
Les glissements de terrain : Un glissement de terrain est un mouvement gra-
vitaire lors duquel une partie du matériel d’un versant (masse rocheuse ou terrain
meuble) se déplace vers l’aval, le long d’un plan de glissement (Fig. 1.40). Arbres
tordus, inclinés ou arrachés, bâtiments fissurés ou encore routes ou sentiers déformés
constituent de bons indicateurs de l’activité d’un glissement de terrain (French, 2007;
Bridge et Demicco, 2008; Thomas et Goudie, 2008). Des pans de falaises entiers ou
d’escarpements rocheux peuvent être brutalement déstabilisés selon des plans de dis-
continuité préexistants. Dans les régions périglacaires marquées par la présence d’un
pergélisol riche en glace, ces glissements fréquents affectant des terrains meubles sont
nommés détachement de la couche active (Harris et Lewkowicz, 1993; Harris et
Lewkowicz, 1993; Lewkowicz, 1992). La couche active fondue est impliquée dans ces
mouvements de terrain glissant le long du toit du pergélisol qui agit comme un plan
incliné lubrifié facilitant le glissement. La cause du déclenchement des glissements de
terrain est liée à la diminution de la contrainte cisaillante au cours du temps (Allen,
1985). Il faut souligner l’importance du rôle de l’eau dans les glissements de terrain.
Sa présence au niveau de la surface de glissement semble être un facteur clef du
processus de glissement. En outre, un sol dont la teneur en eau dépasse un certain
seuil a une cohésion entre les grains réduite, voire nulle. Beaucoup de détachements
au sein de la couche active se produisent durant les périodes de fonte rapide au
printemps et en été (French, 2007; Harris et Lewkowicz, 1993; Lewkowicz, 1992).
Avalanches : Les avalanches correspondent à la mise en mouvement soudaine
et rapide de glace, de neige (Schweizer et al., 2003) ou de rochers le long d’une
pente. C’est un mécanisme de mouvement en masse très répandu dans les chaines
de montagnes sur Terre, mais également en milieu sous-marin au niveau du talus
des marges continentales (Chikita et Okumara, 1990; Peakall et al., 2000), à l’em-
bouchure des deltas (Babonneau et al., 2002; Migeon et al., 2004). L’avalanche se
déclenche quand la contrainte cisaillante dépasse le seuil de rupture le long d’un
potentiel plan de glissement. Les avalanches peuvent être divisées en deux groupes
en fonction du type de matériel impliqué (Fig. 1.45) : (i) les avalanches de neiges
(Rapp, 1960) et (ii) les avalanches de débris (Embley et Jacobi, 1977).
Laves torentielles et coulées de débris : Connus sous le terme anglosaxon
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Figure 1.16 – A) Détachement affectant la couche active (Pé-
ninsule de Fosheim, Nunavut, Canada, d’après Lewkowicz (2007) ;
B) Glissement rotationnel de l’Harmalière (Isère, France) (source :
http ://www.unifr.ch/geoscience/geographie/ssgmfiches/gravitaire/4204.php) ;
(C) Principales morphologies d’un glissement translationnel dans un terrain meuble
similaire au détachement se formant dans une couche active (d’après Allen (1985)) ;
(D) Schéma en coupe verticale et vue en plan de glissement de type rotationnel
(d’après Allen (1985)).
Figure 1.17 – Développement de coulées de débris et de glissement de terrain sur
un versant à pergélisol ((Védie, 2008) modifié d’après Larsson (1982).
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Figure 1.18 – a) Tablier d’éboulis assisté par avalanches (Campo Imperatore, Italie,
terrain effectué en 2011) ; b) Avalanche de neige (d’après Ma (2008)).
de « debris flows », ces écoulements peuvent être divisés en deux catégories : (i) les
laves torrentielles qui se produisent dans un chenal pré-existant et (ii) les coulées de
débris qui se produisent principalement au niveau de cônes d’éboulis ou de dépôts
morainiques et dont l’écoulement n’est pas confiné dans un chenal pré-existant (Fig.
1.19). Dans le but de faciliter le discours dans la suite de ce manuscrit, le terme
général de debris flow sera employé pour nommer ces écoulements. Les debris flow
sont constitués d’un mélange entre une fraction de solide pouvant varier en taille du
micromètre jusqu’à atteindre des dimensions pluri-métriques, et une fraction liquide
(20% à 60%) (Allen, 1985; Coussot et Meunier, 1996; Lorenzini et Mazza, 2004). Le
comportement visqueux de ces écoulements (1 à 10 000 Pa.s) leur permet de déplacer
des blocs de plusieurs mètres (Fig. 1.20), et le déclenchement de tels événements
peuvent avoir des effets dévastateurs sur notre environnment. Les debris flow se
déclenchent généralement sur des pentes supérieures à 10°, mais peuvent progresser
sur des pentes relativement faibles (1° à 2°). Leurs longueurs sont généralement de
plusieurs centaines de mètres et peuvent dépasser le kilomètre. L’épaisseur de ces
coulées est de l’ordre du mètre (Iverson, 1997). Les debris flow peuvent être découpés
en 3 zones : (i) l’alcôve qui correspond à la zone source, (ii) le chenal bordé de chaque
côté par des dépôts latéraux appelés levées, (iii) le lobe de dépôt (Allen, 1985).
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Figure 1.19 – a) Coulée de débris sur un cône d’éboulis (Massif des Ecrins, France,
terrain effectué en 2010) ; b) Les entités fonctionnelles d’une lave torentielle ou d’une
coulée de débris (d’après Bardou (2002)) ; c) Lave torentielle avec la présence d’un
chenal pré-existant incisant profondément la roche au coeur de la forêt (Vallée de
la Clarée, France, terrain effectué en 2010) ; d) Principales morphologies observées
dans un debris flow (d’après Allen (1985)).
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Figure 1.20 – a) Chenal et levées latérales d’un debris flow (Vallée de la Clarée,
France, terrain effectué en 2010) ; b) Arbres arrachés suite au passage d’un debris
flow (Vallée de la Clarée, France) ; c) et d) Blocs pluri-métriques transportés et
déposés à l’intérieur du chenal de debris flow (Campo Imperatore, Italie, terrain
effectué en 2011).
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1.3 La planète Mars : une surface en modification
continue
Depuis les premières images de Mariner 9 en 1971, de nombreux indices géo-
morphologiques ont montré l’existence passée d’eau liquide à la surface de la pla-
nète Mars. Deux grands types de morphologie d’écoulement ont été observés : (i)
les réseaux de vallées ramifiés identifiés dans les terrains anciens très cratérisés de
l’hémisphère sud (McCauley et al., 1972; Masursky et al., 1977) et (ii) de grandes
vallées longues de quelques dizaines à centaines de kilomètres, larges d’une dizaine de
km, profondes de plusieurs centaines de mètres, peu ramifiées incisent des terrains
cratérisés de l’hémisphère sud pour confluer vers les plaines de l’hémisphère nord
(Masursky, 1973; Carr et Clow, 1981; Baker, 1982). La majorité de la communauté
scientifique tend à accepter le rôle joué par l’eau à l’état liquide pour expliquer la
formation de ces vallées (Sharp et Malin, 1975; Baker, 1982; Carr et Clow, 1981).
Ces formations sont essentiellement situées dans les terrains cratérisés d’âge Noa-
chien (>3.7 Ga) et Hespérien (3,7 - 3,0 Ga) et traduisent l’existence d’événements
érosifs majeurs dans un passé très lointain à la surface de Mars. L’histoire primitive
de Mars semble avoir été compatible avec la présence d’importants volumes d’eau
liquide, et cette période aurait pu connaitre le développement d’êtres unicellulaires
ou pluricellulaires, comme observé sur Terre (Joyce et al., 2012). Ainsi, le paysage
martien semblait s’être figé il y a 3 milliards d’années, les 2 grands facteurs d’éro-
sion restant le vent et le bombardement météoritique. En effet, après avoir connu
un climat doux et humide jusqu’à ∼3 Ga, Mars est devenue une planète froide et
sèche dont la fine atmosphère et les conditions de pression et température ne sont
plus favorables à la présence d’eau liquide. Cependant, l’envoi de nouvelles sondes
depuis le début des années 2000 et l’arrivée continue de nouvelles images toujours de
meilleure résolution (MOC (1,5m/pixel) ; HRSC (10m/pixel) ; HiRISE (25cm/pixel))
ont permis de mettre en évidence de nouveaux indices d’érosion de la surface mar-
tienne qui pourraient être dûs à l’action de l’eau à l’état solide (érosion glaciaire)
ou même à l’écoulement d’eau liquide. Nous allons ainsi découvrir l’existence de ra-
vines (gullies en anglais) qui semblent s’être formées par l’écoulement d’eau il y a
seulement quelques millions d’années (Malin et Edgett, 2000; Costard et al., 2002).
Plus surprenant encore, nous allons découvrir qu’encore actuellement la surface de
la planète connait de nombreuses modifications de sa surface aussi bien à l’équateur
que proche de ses pôles.
1.3.1 Présentation de la planète Mars
Généralités : Mars est la quatrième planète de notre système solaire après
Mercure, Vénus et la Terre (Fig. 1.21). Ces quatre planètes, placées sur les orbites
les plus proches du Soleil, constituent les planètes telluriques et se sont formées il y a
4,5 milliards d’années par la collision de planétésimaux. Accrétées en même temps et
à partir d’un matériau relativement homogène, ces planètes ont pourtant clairement
subi des histoires géologiques divergentes et présentent actuellement des surfaces
totalement différentes. Cette différence d’évolution entre quatre corps parents est
l’une des questions centrales de la planétologie.
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Avec un diamètre moyen de 6779 km, la taille de Mars se situe entre celle de la
Terre (12738 km de diamètre) (Fig. 1.22) et celle de la Lune (3476 km de diamètre).
Sa masse est de 6,24.1023 kg, soit 0.107 fois celle de la Terre. Sa gravité en surface
est de 3,72 m.s-2, soit 0,38 fois la gravité terrestre.
Figure 1.21 – Vue de notre système solaire et de ses principaux corps. L’échelle de
taille est respectée contrairement à celle de la distance. (Source : The International
Astronomical Union/Martin Kornmesser).
Figure 1.22 – Comparaison du diamètre de Mars avec celui de la Terre. Source
NASA/JPL.
Caractéristiques orbitales : Mars possède une période de rotation similaire à
celle de la Terre de 24 h 37 min. Sa période de révolution autour du soleil représente
687 jours terrestres soit 669 « jours martiens » (appelés « sols »). Contrairement à
l’orbite de la Terre qui est quasi-circulaire (avec une excentricité de 0,017), l’orbite
de Mars est elliptique (avec une excentricité de 0,093) ce qui affecte la durée et
l’intensité des saisons. Ainsi, Mars se situe à une distance du soleil de 1,384 UA au
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périhélie, et de 1,664 UA à l’aphélie. Cette excentricité varie au cours des temps
géologiques avec deux périodes de 95.000 et 99.000 ans (Laskar et al., 2004). Avec
une valeur de 25,19°, l’obliquité de Mars est actuellement similaire à celle de la Terre
(23,45°), ce qui lui confère des saisons semblables aux saisons terrestres (Fig. 1.23).
Cependant, contrairement à la Terre dont l’axe de rotation est stabilisé par la Lune,
l’obliquité de Mars a subi d’importants changements au cours du temps qui ont pu
induire de fortes variations climatiques dans le passé (Laskar et al., 2004; Forget
et al., 2006b; Madeleine et al., 2009).
Figure 1.23 – Saisons (hémisphère nord) et paramètres orbitaux de Mars. Afin de
préciser les dates au cours d’une année martienne, on utilise la longitude solaire (Ls),
correspondant à l’angle parcouru par la planète sur son orbite, depuis l’équinoxe
d’automne de l’hémisphère sud. Les années martiennes sont notées MY (martian
year), MY1 commençant à Ls=0°, le 11 avril 1955.
Structure interne : Comme la Terre, Mars est une planète différenciée et pos-
sède une croûte, un manteau, et un noyau. Du fait de l’absence de données sismiques,
la structure interne de Mars reste difficile à contraindre. L’épaisseur de la croûte mar-
tienne a cependant pu être estimée entre 30 et 60 km, celle du manteau entre 1500
et 1850 km, et celle du noyau entre 1520 et 1840 km (Fig. 1.24) (Schubert et al.,
2001; Yoder et al., 2003; Neumann et al., 2004). La densité moyenne de Mars (3950
km.m-3) et son relativement faible moment d’inertie mettent en évidence le fait que
Mars possède un noyau métallique (Turcotte et Schubert, 2002). L’analyse des mé-
téorites SNC semble également montrer que le noyau martien serait constitué de 70 à
80 % de fer, 14 % de soufre et 8 % de nickel. Enfin, la mission Mars Global Surveyor
a révélé que Mars ne possédait pas de champ magnétique global actuellement mais
un champ magnétique fossile (Langlais et al., 2004). Celui-ci indique qu’un champ
magnétique actif a existé dans le passé. L’arrêt de la dynamo ayant entraîné la perte
de ce champ, pourrait être dû à la solidification d’une grande partie du noyau ou en-
core, à un changement dans le régime de convection du manteau (Chapman, 2007).
L’atmosphère : L’atmosphère martienne est peu dense, avec une pression moyenne
en surface de 6 hectopascals (celle de la Terre est en moyenne de 1000 hectopascals).
Elle se différencie également de l’atmosphère terrestre par sa composition. En effet,
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Figure 1.24 – Composition interne schématique de la planète Mars (d’après Le Deit
(2008)).
si l’atmosphère terrestre est consituée majoritairement d’azote (78 %) et d’oxy-
gène (20,6 %), celle de Mars est constituée principalement de dioxyde de carbone
(95,32 %) avec seulement 2,7 % d’azote et 0,13 % d’oxygène.
Comme sur Terre, les régimes de vents dominants sont régis par les contrastes
thermiques et la rotation de la planète. Les vitesses de rotation et les variations
saisonnières d’ensoleillement étant similaires sur Mars et sur Terre, les régimes de
vents dominants martiens sont donc semblables à ceux de la Terre. Certaines dif-
férences existent cependant et sont majoritairement dues à l’absence d’océan sur
Mars. Ce climat « hyper-continental » entraîne un contraste thermique important
entre les deux hémisphères. Les grands contrastes de température entre le jour et la
nuit martienne entraînent également des phénomènes d’oscillation diurne des vents
plus importants que sur Terre. La circulation de l’atmosphère martienne comprend
de plus un flux Nord-Sud non négligeable correspondant à un échange saisonnier de
CO2 entre les deux pôles. Ainsi, environ 10 à 15 % de l’atmosphère va se conden-
ser sur la calotte polaire Nord durant l’hiver boréal et 25 % sur la calotte polaire
Sud durant l’hiver austral. Dans l’hémisphère Nord, la couche saisonnière de CO2
se sublime progressivement au printemps pour disparaitre progressivement pendant
l’été. A l’inverse, dans l’hémisphère Sud, le retrait du CO2 est plus irrégulier et une
calotte résiduelle de glace carbonique perdure pendant l’été (Forget, 1996).
L’atmosphère de Mars contient également en suspension une quantité non négli-
geable de poussières d’environ un micromètre de diamètre. C’est la présence de ces
poussières qui explique la couleur orange du ciel martien observée par les premiers
landers Viking. Cette poussière est soulevée quotidiennement par les nombreuses
tempêtes qui agitent l’atmosphère martienne. Ces tempêtes ont été observées à
toutes les échelles. De manière très locale, des tornades de poussière nommées « dust
devil » se développent durant l’après-midi où les températures sont maximales. On
rencontre également des tempêtes locales et régionales se développant principale-
ment à basse latitude durant le printemps et l’été austral, ainsi que sur les bordures
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Figure 1.25 – Comparaison des caractéristiques de la Terre et de Mars.
des calottes polaires. Enfin, au printemps et à l’été austral, ces tempêtes prennent
parfois une ampleur globale qui entraînent un obscurcissement de la planète par la
poussière pendant plusieurs mois (Forget et al., 2006a; Chapman, 2007).
Figure 1.26 – Distribution de la température moyenne journalière maximale de
surface pendant une année sur Mars. Les données de températures proviennent du
Modèle Climatique Global (GCM) de (d’après Forget et al. (1999)).
Températures de surface : Du fait de son atmosphère très ténue, Mars peut
connaitre de grandes variations de température. Ainsi, les températures moyennes
diurnes durant l’été austral vont de 150 K (-123°C) aux pôles, à 240 K (-33°C) à
l’équateur. Les températures maximales observées durant l’été austral à l’équateur
sont de 300 K (27°C) (Fig. 1.26). Des températures supérieures à 0°C ont été enre-
gistrées in situ par le rover « Curiosity » en août 2012 dans le cratère Gale.
Stabilité de l’eau et du CO2 : La stabilité de l’eau liquide en surface est
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Figure 1.27 – Diagramme de phase de l’eau et du CO2 pour Mars et la Terre
(d’après Marchant et Head (2007)).
une question essentielle pour déterminer la possibilité de vie actuelle ou passée à la
surface de Mars. Pour une pression atmosphérique martienne de 6 hectopascals, l’eau
liquide ne sera stable que pour des températures supérieures à 273 K (Fig. 1.27).
Les températures observées en surface montrent donc que la présence permanente
d’eau liquide est fortement improbable aujourd’hui en surface. Par conséquent, à
cause de telles pressions et températures atmosphérique, le CO2 et l’eau se trouvent
principalement à l’état gazeux ou à l’état solide : les processus de condensation et
de sublimation dominent. Etant donné le diagramme de phase de l’eau (Fig. 1.27),
l’eau liquide pure est métastable sur Mars (Hecht, 2002). L’atmosphère est si sèche
sur Mars que la pression partielle de l’eau est très inférieure à la pression nécessaire
pour permettre à l’eau liquide d’être stable.
En outre, il existe un faible cycle d’eau entre les deux plus gros réservoirs de
glace sur Mars qui sont constitués par les calottes polaires nord et sud (Fig. 1.28).
Ces calottes de plusieurs kilomètres d’épaisseur sont principalement constituées de
glace d’eau qui sont saisonnièrement recouvertes par une couche de glace de CO2.
1.3.2 Géologie de Mars
1.3.2.1 Grands ensembles géologiques
La distribution des altitudes sur la planète Mars montre une surprenante diffé-
rence entre l’hémisphère nord et sud (Fig. 1.29), cette différence entre le nord et le
sud est appelée la « dichotomie martienne ». En effet, l’hémisphère Sud est fortement
cratérisé et possède une élévation moyenne de 2000 à 3000 m. L’hémisphère Nord est
lui, composé de plaines faiblement cratérisées et possède une élévation moyenne de
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Figure 1.28 – Calotte polaire (a) boréale et (b) australe de Mars composées majo-
ritairement de glace d’eau. Source NASA/JPL.
-3000 m. Cette dichotomie martienne reste toujours aujourd’hui sujette à de nom-
breuses interrogations. Différents processus ont été proposés pour l’expliquer, comme
un impact géant (Nimmo et al., 2008) ou un panache mantellique (Ke et Solomatov,
2006). A noter que sur Mars, en l’absence d’océans permettant de définir le niveau
0 pour les altitudes, le niveau de référence a été défini comme le rayon moyen à
l’équateur.
L’une des structures les plus caractéristiques de la surface de Mars sont ses gigan-
tesques édifices volcaniques, aujourd’hui tous inactifs, ainsi que de grandes plaines
de lave. Les volcans-boucliers comme Arsia Mons, Pavonis Mons, Ascreus Mons ou
Olympus Mons sont analogues à ceux trouvés sur Terre dans l’archipel d’Hawaï. Ils
présentent des pentes faibles avec une zone d’effondrement centrale appelée caldeira.
Ces volcans se situent dans la région de Tharsis qui est caractérisée par un large
bombement de la surface topographique (Fig. 1.29). Dans ce groupe, Olympus Mons
correspond au plus grand volcan du système solaire avec un diamètre de 600 km et
une hauteur de 24 km (Fig. 1.30).
Le fait que Mars ait été une planète géologiquement active dans le passé est
également mis en évidence par la présence de nombreuses structures d’extension
(grabens, rifts,...) ou de compression (rides compressives, escarpements lobés,...). La
plus spectaculaire de ces structures est le plus grand canyon jamais trouvé dans le
système solaire, nommé Valles Marineris (Fig. 1.31). Celui-ci fait 3500 km de long,
300 km de large et peut atteindre 7000 m de profondeur. Ce canyon s’est probable-
ment mis en place par extension de la croûte lors de la formation du bombement de
Tharsis.
La surface de Mars est parsemée de nombreux cratères d’impact formés par l’im-
pact d’astéroïdes lors de périodes anciennes de Mars. Sur la carte topographique
de Mars (Fig. 1.29), deux vastes dépressions se trouvent dans les hauts plateaux
cratérisés : les bassins d’impact d’Hellas et d’Argyre (2000 km de diamètre). Ils se
sont formés peu après la formation de Mars lors d’impact géant durant la période
primitive de la planète. La densité de ces cratères est également le seul outil à notre
disposition pour dater les terrains martiens.
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Figure 1.29 – Carte topographique de Mars (données MOLA) avec ses principales
régions. Les croix blanches correspondent aux sites d’atterrissage des landers Vikings
et Phoenix, et des rovers Sojourner, Spirit et Opportunity.
Mars est également l’une de nos plus proches voisines, elle est donc régulièrement
visitée par des sondes planétaires, et son atmosphère ténue permet une observation
orbitale beaucoup plus facile que dans le cas de Vénus par exemple. L’intérêt majeur
porté par la communauté scientifique pour la planète Mars vient de la présence
d’eau, qui a peut être dans le passé permi à cette planète de développer de la vie à
sa surface.
1.3.2.2 Outils de datation
Dès les premières images de Mariner 9, les géologues ont essayé de placer la for-
mation des différentes structures observées sur une échelle stratigraphique martienne
(Soderblom et al., 1974). Cette reconstruction de l’histoire géologique de Mars est
cependant complexe car, si les géologues terrestres disposent de la lithologie, de la
minéralogie, de la paléontologie, de la chimie et de la structure en trois dimensions
de la roche observée, le géologue martien doit la plupart du temps se contenter des
données orbitales. En l’absence d’échantillons de roches martiennes rapportés sur
Terre, il est impossible de dater précisément à l’aide des méthodes conventionnelles
de géochronologie (Damon et al., 1989) la surface de Mars. Cependant, plusieurs
méthodes permettent d’estimer un âge pour les surfaces planétaires :
Les premiers outils qui peuvent être utilisés sont les principes de base de la stra-
tigraphie : le principe de superposition et le principe de recoupement. Le principe de
superposition part du postulat simple que toute couche géologique se trouvant stra-
tigraphiquement sur une autre, lui est forcément postérieure. De manière similaire,
le principe de recoupement indique que les couches géologiques sont plus anciennes
que les failles ou les roches qui les recoupent. Ce principe ne permet également que
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Figure 1.30 – Vue d’artiste du mont Olympus (NASA/MOLA science team).
Figure 1.31 – Valles Marineris, mosaïque d’images Viking.
d’obtenir des âges relatifs entre les différents terrains observés (Head et al., 2001).
La méthode la plus communément utilisée pour dater les terrains martiens est
celle du comptage de cratères. Juste après sa naissance il y a 4,5 milliards d’années,
Mars a subi un bombardement météoritique continu, intense jusqu’à 3,8 milliards
d’années, qui a diminué rapidement (en nombre et en taille de météorites) pour
se stabiliser durant le dernier milliard d’années (Forget et al., 2006a). Cette dé-
croissance temporelle de la fréquence des impacts permet au géologue d’établir une
chronologie relative grâce au calcul de la densité des cratères par unité de surface
(Fig. 1.32). Ainsi, on a pu estimer que le haut-plateau du sud très cratérisé est
beaucoup plus ancien que les plaines du nord (Scott et Carr, 1978; Tanaka, 1986).
Cependant, si cette relation entre âge et densité de cratères semble simple, en
pratique, cette méthode présente de nombreuses limites. Tout d’abord, il est impor-
tant de noter que cette technique ne permet d’obtenir que l’âge d’exhumation et non
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l’âge de formation des roches. De plus, cette datation relative ou absolue peut être
faussée par une confusion entre les cratères secondaires et les cratères primaires,
ainsi que par la disparition des plus petits cratères par érosion ou enfouissement
(Chapman, 2007). Il semble donc que pour effectuer une datation correcte, la sur-
face étudiée doit : (1) constituer une surface homogène qui n’a pas été recouverte
ou érodée de manière significative par des processus récents, (2) avoir été mise un
place par un seul et unique processus et (3) être libre de toute contamination par
des cratères secondaires (Van Gasselt, 2007).
Figure 1.32 – Modèle de chronologie martienne (courbe de cratérisation). Le
nombre de cratères par kilomètre-carré dont le diamètre est supérieur ou égal à
1 km est tracé en fonction de l’âge des surfaces ((Massé, 2010) modifié d’après :
Hartmann et Neukum (2001); Van Gasselt (2007)).
1.3.2.3 Stratigraphie martienne
La première stratigraphie quantitative de la planète Mars fut conduite par (Scott
et Carr, 1978) en utilisant les images Mariner 4 (Fig. 1.33). Basées sur leur apparence
de dégradation et les relations de superpositions, trois systèmes stratigraphiques
ont été distingués. Ils ont été nommés en fonction du nom des régions les plus
représentatives de chacune des unités (Noachis Terra, Hesperia Planum et Amazonis
Planitia (Fig. 1.33) : le Noachien, l’Hespérien et l’Amazonien (Scott et Carr, 1978).
Par la suite, basées sur la stratigraphie et la densité de cratères en utilisant les images
Viking, Tanaka (1986) a cartographié et défini plusieurs unités géologiques au sein
de ces trois grands systèmes. Si la surface martienne présente en effet une grande
diversité morphologique, les données de spectroscopie apportées par les instruments
OMEGA et CRISM ont également montré une importante diversité minéralogique.
En se basant sur cette étude minéralogique de la surface martienne, Bibring et al.
(2006) proposent ainsi un nouveau découpage de l’échelle stratigraphique en trois
unités : le Phyllosien, le Theiikien et le Siderikien (Fig. 1.34).
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Figure 1.33 – Carte simplifiée de la géologie de Mars montrant les terrains datés du
Noachien, Hespérien et Amazonien ((Séjourné, 2011) modifié d’après Skinner et al.
(2006)).
Le pré-Noachien (∼ 4,5 - 4,1 Ga) : Le pré-Noachien s’étend de la formation
de la planète à 4,5 Ga à la formation d’Hellas estimée entre 4,1 et 3,8 Ga. Cette pé-
riode est tout d’abord marquée par la rapide différenciation de Mars en une croûte,
un manteau et un noyau durant les premières dizaines de millions d’années suivant
la formation de la planète.
Le Noachien (∼ 4,1 - 3,7 Ga) : La période noachienne est marquée par un fort
taux de cratérisation et d’érosion, la formation de vallées, l’accumulation de la plus
grande partie des dépôts volcaniques de Tharsis et la production de produits d’alté-
ration comme les phyllosilicates. Certains indices montrent également que des lacs
ont probablement occupé les régions topographiquement basses comme les cratères.
L’hypothèse de la présence d’anciens océans sur Mars est fortement controversée
cependant, si ceux-ci ont existé, Clifford et Parker (2001) ont estimé que ces océans
auraient pu recouvrir jusqu’à un tiers de la planète à cette époque.
L’Hespérien (∼ 3,7 - 3,0 Ga) : La période hespérienne est caractérisée par la
continuité de l’activité volcanique toutefois plus épisodique, la formation de grandes
plaines de lave, et malgré un taux beaucoup plus faible de formation de vallées, on
peut noter la formation de larges vallées de débâcle et de canyons. Cette période
est également marquée par l’arrêt de l’altération formant les phyllosilicates, et l’ap-
parition d’accumulations locales de dépôts riches en sulfates (Carr et Head, 2010).
L’ère hespérienne montre également la formation de Valles Marineris (Gendrin et al.,
2005; Le Deit et al., 2008).
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Figure 1.34 – Activité géologique de Mars en fonction du temps ((Massé, 2010)
modifié d’après Carr et Head (2010)). Ce diagramme montre l’importance relative
des différents processus, le temps de formation des principales structures et unités
ainsi que le type et le taux d’altération en fonction du temps. La limite des grandes
périodes de l’histoire martienne et comparée aux divisions similaires existantes pour
l’histoire géologique de la Terre (Hadéen, Archéen, Protérozoic et Phanérozoique).
Les flèches noires montrent également la division de l’histoire géologique martienne
réalisée par Bibring et al. (2006) et déduite de la minéralogie de surface.
L’Amazonien (∼ 3,0 Ga - actuel) : L’Amazonien regroupe les deux tiers
de l’histoire géologique martienne et s’étend de 3 Ga jusqu’à aujourd’hui. Malgré
l’important laps de temps écoulé durant cette période, les changements géologiques
ayant lieu à la surface de Mars sont relativement modestes par comparaison avec les
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périodes précédentes (Carr et Head, 2010). Ainsi, les processus d’impact, de tecto-
nique et de volcanisme diminuent fortement, et rendent par conséquent plus évidente
l’action du vent et de la glace.
Dans cette histoire géologique martienne, l’activité actuelle de la planète semble
être quasi inexistante. L’objet de cette thèse va se focaliser sur l’évolution très ré-
cente (derniers millions d’années) et actuelle des versants martiennes, dans le but
de répondre à la question : Mars est-elle toujours active ?
1.3.3 Les marqueurs de l’érosion à la surface de Mars : du
bassin versant aux pentes dunaires
1.3.3.1 Les morphologies fluviatiles
Suite à l’arrivée de la sonde Mariner 9 en 1971, une grande surprise attend les
scientifiques avec la découverte de nombreuses vallées ramifiées à la surface de Mars
semblables aux réseaux terrestres (Fig. 1.35). La plupart des vallées ramifiées sont
observées sur les hauts plateaux noachiens (95 %) (Baker, 1982; Craddock et Howard,
2002; Ansan et al., 2008). De nombreuses vallées sont longues de quelques centaines
de kilomètres et se jettent dans des bassins au sein des terrains noachiens (Hynek
et al., 2010). Ces réseaux de vallées ramifiés sont vus par la communauté scientifique
comme la meilleure preuve de l’écoulement de grands volumes d’eau à l’état liquide
durant l’époque noachienne (Milton, 1973; Carr, 1996). D’autres vallées ont une
longueur de quelques milliers de kilomètres et incisent les pentes de la dichotomie
martienne pour se jeter dans les plaines de Chryse et d’Acidalia (Bouley et al., 2009).
Toute cette activité fluviatile a engendré de nombreux dépôts sédimentaires (Baker,
2001) comme des deltas observés dans certains cratères dont le plus spectaculaire
est situé dans le cratère Eberswalde (Pondrelli et al., 2008; Malin et Edgett, 2003)
(Fig. 1.36). Une autre preuve d’activité hydrologique ayant induit une altération
des roches provient de la détection par l’instrument OMEGA de Mars Express de
phyllosilicates (Poulet et al., 2005; Bibring et al., 2006).
La période de l’Hespérien voit la formation de gigantesques vallées de plusieurs
milliers de kilomètres de long pour une dizaine de kilomètres de large appelées vallées
de débâcles (Fig. 1.36) (Carr et Clow, 1981; Baker, 1982; Carr, 1996). De nombreuses
observations (îles en forme de larme, chenaux, cannelures, ...) montrent qu’elles ont
probablement été creusées par des écoulements catastrophiques avec des débits très
importants (Baker, 1982). Des estimations des débits atteint durant ces événements
brutaux varie de 28 000 m 3/s à 10 8 m 3/s (Carr, 1979; Baker, 1982). En comparai-
son, les épisodes de débâcles enregistrés actuellement en Sibérie par le fleuve de la
Léna sont de 50 000 à 100 000 m 3/s (Costard et al., 2007b).
1.3.3.2 Les morphologies glaciaires
Un certain nombre de morphologies liées au fluage de la glace a pu être identifié
sur les versants martiens.
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Figure 1.35 – (a) Image HRSC montrant des réseaux de vallées sur le flanc Est
du cratère Huygens s’interrompant brutalement dans des plaines lisses ; (b) Image
THEMIS IR de nuit de la partie avale du bassin versant de Parana Valles (modifié
d’après (Bouley et al., 2010).
Figure 1.36 – (a) Mosaique d’images MOC montrant la présence d’un ancien delta
à l’intérieur du cratère Eberswalde (source : NASA/JPL/Malin Space Science Sys-
tems) ; (b) Ile en forme de larme située dans la vallée de déblâcle d’Ares Vallis (image
THEMIS) (source : http ://www.nasa.gov).
Les « lobate debris aprons » montrent typiquement un profil convexe avec des
morphologies montrant un écoulement d’un matériel riche en glace (Fig. 1.37) depuis
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Figure 1.37 – Exemples de morphologie glacaires formées par le fluage de matériel
riche en glace (d’après Milliken et al. (2003). (a) « lobate debris apron » ;(b et c)
« lineated valley fills » ; (d) une vallée de la région d’Arabia Terra couverte de stries
semblable à des moraines.
les versants ainsi qu’une sublimation partielle (Squyres, 1979; Lucchitta, 1981; Carr,
2001; Mangold, 2003; Pierce et Crown, 2003). Ces écoulements semblent être dus
à la présence de glace de sol (au moins 28 % de glace en volume) ayant flué mais
dont l’origine est toujours inconnue (Baratoux et al., 2002; Squyres et Carr, 1986;
Mangold et al., 2002; Hauber et al., 2005, 2008). La présence de glace dans les lobate
debris aprons a été confirmée par les données du radar SHARAD (Holt et al., 2008;
Plaut et al., 2009).
Les « lineated valley fills » sont observées au fond des vallées et montrent une
morphologie visqueuse indiquant l’écoulement d’un matériel riche en glace au sein
des vallées (Fig. 1.37) de façon similaire aux glaciers rocheux sur Terre (Kargel et
Strom, 1992; Carr, 2001; Milliken et al., 2003). Ces dépôts visqueux sont organisés en
système hiérarchisé avec des aﬄuents et des vallées principales de manière similaire
aux glaciers terrestres et semblent être reliés aux « lobate debris aprons » (Head
et al., 2006; Head et Marchant, 2006).
En dehors de ces moyennes latitudes, des traces de glaciers rocheux (moraines,
...) sont également observées sur les flancs nord-ouest d’Olympus Mons, des Tharsis
Montes et d’autres volcans (Lucchitta, 1981; Neukum et al., 2004; Shean et al., 2005).
L’origine de ces glaciers serait reliée à la redistribution de la glace depuis les pôles
vers l’équateur (à l’ouest des volcans) lors de changements climatiques importants
(Forget et al., 2006b).
Récemment, des morphologies en forme de lobes ont été cartographiées sur un
certain nombre de versants martiens entre les latitudes 59°N et 81°N (Fig. 1.38).
Ces lobes similaires aux morphologies engendrées par des processus de solifluxion
sur Terre (Chap. 1.2) ont été interprétés comme des lobes de gélifluxion (Fig. 1.38)
dûs à la déstabilsation d’un pergélisol riche en glace sous l’effet de la gravité et de
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Figure 1.38 – (a et b) Image HRSC-AX montrant des lobes de solifluxion sur
Terre dans l’archipel de Svalbard (pente=20°) ; (c et d) Image HiRISE mettant en
évidence de probables lobes de solifluxion à l’intérieur des remparts d’un cratère
d’impact (pente=20°) (modifié d’après Johnsson et al. (2012)).
la succession de cycle de gel/dégel (Johnsson et al., 2012; Gallagher et al., 2011).
Des marqueurs d’érosion d’anciens glaciers ont également été observés dans Valles
Marineris (Fig. 1.39). Des escarpements sous-glaciaires associés à la cartographie de
« trimlines » (marqueur latéral de la hauteur maximale atteinte par le glacier éro-
dant le substrat sous-glaciaire) sur les flancs de ce giganstesque canyon semblent
démontrer la présence d’un ancien glacier remplissant la vallée entre 1,4 Ga 3,5 Ga
(Mège et Bourgeois, 2011).
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Figure 1.39 – a) Exemple de trimline et d’escarpement sous-glaciaire visible
dans Valles Marineris. Image CTX drapée sur MNT HRSC (les numéros corres-
pondent aux différentes unités géologiques) (d’après Mège et Bourgeois (2011)) ;
b) Trimline (signalée par les flèches rouges) datée du Petit Age Glaciare (∼1750-
1850) sur les flancs de la vallée du Grosser Aletschgletscher en Suisse (source :
http ://www.swisseduc.ch/glaciers/ ; photo J. Alean).
Figure 1.40 – Images THEMIS de glissement de terrain dans Valles Marineris (A)
Ophir Chasma ; (B) Ganges Chasme (modifié d’après Lucas et al. (2011)).
1.3.3.3 Les glissements de terrain
Valles Marineris présente également, de part la présence de versants très pentés
(10°-30°) (Schultz, 2002) et d’une profondeur d’environ 8 km, de nombreux glisse-
ments de terrain (Fig. 1.40) (Lucchitta, 1978, 1979, 1987; Peulvast, 2001; Quantin
et al., 2004; Lucas et al., 2011). L’implication ou non d’un liquide ou de glace dans
la formation de ces glissements fait toujours l’objet de nombreux débats (Lucchitta,
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1987; Quantin et al., 2004; Lucas et Mangeney, 2007; de Blasio, 2011). Des estima-
tions des volumes initiaux correspondant au volume de la cicatrice d’arrachement, et
du volume final déposé montre des différences selon des auteurs concernant les glis-
sements visibles dans Valles Marineris. Certains auteurs trouvent un volume déposé
constamment plus faible que le volume initial pouvant s’expliquer par la sublima-
tion ou l’évaporation d’eau mobilisée pendant le glissement (Quantin et al., 2004).
D’autres auteurs ont estimé pour les même glissements, des volumes déposés su-
périeurs aux volumes initiaux. Ce résultat peut être expliqué notamment par un
phénomène de décompaction des sédiments remobilisés durant l’événement de dé-
stabilisation (Lucas et al., 2011; Hungr et Evans, 2004).
1.3.3.4 Les ravines
Figure 1.41 – a) Ravines sur les pentes d’un cratère d’impact, on peut observer
en partie avale un cône d’accumulation des débris transportés par les écoulements
successifs (Image HiRISE) ; b) Ravines situées à la surface d’une mégadune (cratère
Russell, 54°S 13°E) qui ne présentent pas de dépôts distaux (Image HiRISE).
Alors que la communauté scientifique s’accordait sur le fait que la présence
d’eau à l’état liquide n’était possible, uniquement, il y a plusieurs milliards d’années
(Noachien-Hespérien), l’arrivée de nouvelles images par la sonde Mars Global Sur-
veyor en 1999 a relancé le débat sur la possibilité de la présence d’eau liquide dans un
passé récent à la surface de Mars. La découverte de ravines (Malin et Edgett, 2000)
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ou gullies en anglais sur des formations très récentes comme des tabliers d’éboulis
ou des dunes (Heldmann et al., 2007) (Fig. 1.41) est présentée comme la preuve de
l’écoulement d’un liquide il y a moins de 10 Ma (Costard et al., 2002; Reiss et al.,
2004). En effet, la présence de sinuosités le long du chenal semble trancher en faveur
d’écoulements composés en parti d’une phase liquide (Mangold et al., 2003, 2010),
même si de nombreuses hypothèses sont encore avancées pour expliquer la forma-
tion de ces ravines. Les différentes hypothèses de formation de ces ravines seront
abordées dans le Chap. 3.1. La présence d’une alcôve, d’un chenal bordé par des
levées latérales et d’un lobe de dépôt démontrent une similarité avec la morpholo-
gie de certaines coulées de débris observées dans des environnements périglaciaires
terrestres comme en Islande, dans les Alpes ou au Groënland (Costard et al., 2002,
2007c; Hartmann et al., 2003; Mangold et al., 2003).
1.3.3.5 Les morphologies actives actuellement à la surface de Mars
De manière similaire à la Terre, la planète Mars connait un cycle des saisons (Fig.
1.23) qui joue un rôle actuellement dans le transport de volatils à l’interaction entre
sa surface-subsurface et son amtosphère. Depuis 2006, le flux régulier des images
HiRISE (plus de 24 000 images) permet d’avoir accès à des données de très haute
résolution (25cm/pixel) de la même zone d’étude, en différentes saisons sur plus de
3 années martiennes complètes.
Le cycle saisonnier de l’eau : Le cycle de l’eau englobe des réservoirs at-
mosphériques (vapeur d’eau, nuages) et de surface (calottes polaires, surface, sub-
surface). Son étude par les observations Viking/MAWD (Farmer et al., 1977; Jakosky
et Farmer, 1982; Fedorova et al., 2004) ont mis en évidence la source que constitue
la calotte polaire nord, qui en se sublimant, transporte de l’eau dans l’atmosphère.
Les données de missions spatiales (type Mars Global Surveyor ou Mars Express) et
les modèles climatiques globaux (GCM) ont complété notre compréhension de ce
cycle, mettant en évidence la formation de nuages, le dépôt de givre en surface et la
condensation au pôle sud (Montmessin et al., 2004; Encrenaz et al., 2005).
Le cycle saisonnier du CO2 : Le cycle saisonnier du CO2 se déroule dans
chaque hémisphère successivement au cours d’une année martienne. La phase de
progression de la calotte saisonnière a lieu pendant l’automne et l’hiver polaire. Il
s’agit d’une augmentation de la surface totale couverte des dépôts, du pôle jusqu’à
moins de 60° de latitude. Cette phase de progression est associée à une accumula-
tion de dépôts en chaque point de la surface. La phase de récession de la calotte
saisonnière a lieu pendant le printemps et l’été polaire. Il s’agit d’une diminution
de la surface totale recouverte de dépôts en surface, associée à une ablation de la
couche de glace superficielle (Fig. 1.42) (Appéré et al., 2011; Schmidt, 2007; Schmidt
et al., 2009, 2010). Ainsi chaque année martienne, des calottes saisonnières de glace
carbonique condensent aux pôles durant l’automne-hiver local (Leighton et Murray,
1966). Ce dépôt saisonnier peut s’étendre jusqu’à 55°N pour l’hémisphère nord et
environ 50°S de latitude pour l’hémisphère sud (Titus et al., 2003; Titus, 2005; Bi-
bring et al., 2004; Langevin et al., 2006) et atteindre 1 m d’épaisseur. Il se sublime
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Figure 1.42 – (a) Calotte polaire Nord (Images MOC) ; (b) Topographie de la
calotte polaire Nord (relief ombré et coloré réalisé à partir des données MOLA à 512
m/pixel) superposée à une mosaique d’images MOC (221 m/pixel) (Massé et al.,
2010) ; (c) Coupe interprétative de la calotte polaire Nord basée sur les données radar
SHARAD (Putzig et al., 2009; Massé, 2010) ; (d) Scénario possible de l’évolution des
dépôts saisonniers de glaces sur la calotte polaire Nord (Appéré et al., 2011).
au printemps, laissant derrière lui, dans l’hémisphère nord une auréole de glace d’eau
(Kieffer et Titus, 2001; Bibring et al., 2005; Schmitt et al., 2005, 2006).
L’existence de ces transferts saisonniers de volatils d’un pôle à l’autre peut-il
influencer et déclencher des mouvements en surface et subsurface actuellement sur
Mars ? Cette section va montrer une liste de morphologies en mouvement sous le cli-
mat actuel martien. En effet, des études toujours plus nombreuses montrent qu’une
succession d’activités saisonnières se produit sur Mars liée probablement au cycle
du CO2 et de l’H2O (Gardin et al., 2010; Reiss et al., 2010; Möhlmann et Keresz-
turi, 2010; Ceamanos et al., 2011; Hansen et al., 2011; McEwen et al., 2011). Cette
activité saisonnière apparait en fait être complexe, puisque plusieurs phénomènes
différents se produisent au même endroit en différentes périodes de l’année.
Le transport éolien : Les dust devils sont des tourbillons se formant à la
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surface de Mars qui peuvent soulever de la poussière. Ils ont été observés pour la
première fois sur des images de l’orbiter Viking en 1985 (Thomas et Gierasch, 1985)
et ils correspondent à l’un des processus les plus actifs actuellement sur Mars (Balme
et al., 2006). Le passage de ces tourbillons laisse un trace sombre au sol révélant la
surface non recouverte par des poussières (Fig. 1.43).
Figure 1.43 – (a) Un dust devils en progression sur Mars laissant une trace au sol
(Image MOC) ; (b) Nombreuses traces de dust devils sur des terrains recouverts de
dunes (d’après Balme et al. (2006)) (NASA Planetary Image Atlas image PIA02376).
Image credit NASA/JPL/Malin Space Science Systems.
La migration de dunes a également été observée ces 2 dernières années (Fig. 1.44)
mettant en évidence le transport de matériel fin (sable) actuellement sur un certain
nombre de dunes martiennes (Bridges et al., 2012; Bridges et al., 2012; Hansen et al.,
2011; Chojnacki et al., 2011). Ce transport semble lié à l’action du vent.
Les mouvements gravitaires : De nombreux écoulements actifs actuellement
ont été identifiés ces dernières années remobilisant du matériel sur les versants de
cratères d’impacts, de dunes ou de collines. Un certain nombre des morphologies
présentées dans ce chapitre seront étudiées plus en détail dans le Chapitre 5 de ce
manuscrit. En premier exemple, de mouvements gravitaires, la caméra HiRISE a pu
prendre un cliché d’un écoulement granulaire en train de se produire sur l’escarpe-
ment de la calotte polaire Nord (Fig. 1.45).
Les Recurring slope lineae (RSL) sont des écoulements d’albédo sombre (< 0,2)
(Fig. 1.46) mises en évidence pour la première par McEwen et al. (2011). Ces écou-
lements se produisent durant la saison la plus chaude (été) uniquement dans l’hé-
misphère Sud , entre 30°S et 50°S de latitude. Ils avancent de manière irrégulière
(par pulses) durant l’été, puis leurs traces disparaissent durant la saison froide.
Ils affectent des versants fortement pentus (25° à 40° de pente). L’origine de ces
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Figure 1.44 – Déplacement de matériel fin sur une dune montré par 2 images
HiRISE séparées de 726 jours (d’après (Bridges et al., 2012)).
Figure 1.45 – Ce nuage de poussière rouge (∼600m de long) correspond à un
éboulement en train de se produire sur l’escarpement de la calotte polaire Nord
(Image HiRISE ESP_016228_2650).
écoulements serait la formation de saumures (brines) (eau mélangée avec des sels)
présentant une plus grande stabilité que l’eau pure sous les conditions actuelles de
pression et de température de l’atmophère martienne (McEwen et al., 2011; Sears
et Chittenden, 2005; Sears et Moore, 2005; Chevrier et al., 2009a; Möhlmann, 2011).
Les Slope streaks sont des écoulements qui se produisent principalement dans
des régions de basses latitudes (< 30°) (Fig. 1.46) (Baratoux et al., 2006). Ils se
produisent sur des versants orientés Sud ou Sud-Ouest sur des terrains couverts de
poussières (Schorghofer et al., 2007; Schorghofer et King, 2011; Kereszturi et al.,
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2012). Ces écoulements se forment tout au long de l’année et leurs déclenchements
semblent donc indépendants de la température de surface (Schorghofer et King,
2011). Deux hypothèses sont actuellement débattues pour expliquer la formation de
ces écoulements : (i) des écoulements granulaires (sec) (Baratoux et al., 2006)ou (ii)
l’écoulement d’eau (Schorghofer et al., 2002; Kreslavsky et Head, 2009).
Figure 1.46 – a) Recurring slope lineae sur les remparts du cratère Newton (Image
HiRISE drapé sur un MNT HiRISE) (d’après McEwen et al. (2011)) ; b) Formation
d’un slope streaks (à gauche Image MOC M0806884 prise le 28/10/1999, et à droite
image E1700689 du 10/06/2002) (d’après Schorghofer et al. (2007)).
Les darks Spots et darks flows correspondant respectivement à des taches sombres
(Fig. 1.47) et des écoulements sombres (Fig. 1.48) se forment entre 50° et 85° de la-
titude (Kereszturi et al., 2012). On trouve régulièrement ces morphologies sur les
pentes des dunes martiennes. La présence de darks spots et de darks flows semble
corrélée avec la présence en surface de glace de CO2 et d’H2O (Gardin et al., 2010;
Kereszturi et al., 2009, 2010; Möhlmann et Kereszturi, 2010; Ceamanos et al., 2011).
Ces morphologies apparaissent à la surface durant l’hiver local et disparaissent en-
tièrement de la surface durant la saison chaude. Durant l’hiver, les darks spots gros-
sissent et couvrent des aires de plus en plus vastes, tandis que les darks flows s’al-
longent en s’écoulant le long de la ligne de plus grande pente (Gardin et al., 2010).
Ces morphologies semblent finalement liées à la disparition progressive de glace en
surface. Les différents processus expliquant leur formation seront abordés dans le
Chap. 5 de ce manuscrit.
Les gullies sont aussi actuellement soumis à des modifications dans leurs mor-
phologies comme l’incision de nouveaux chenaux, la formation d’alcôve ou l’accumu-
lation de nouveaux dépôts distaux ont pu être observés (Fig. 1.49) (Dundas et al.,
2010; Reiss et al., 2010; Malin et al., 2006; Diniega et al., 2010; Hansen et al., 2011).
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Figure 1.47 – Séquence d’images HiRISE montrant l’évolution morphologique de
darks spots à la surface de la dune Richardson (d’après (Kereszturi et al., 2011b)).
(a) Ls=166°, (b) Ls=172°, (c) Ls=197°, (d) Ls=230°, (e) Ls=238°, (f) Ls=248.11.
Différents processus sont évoqués pour expliquer la formation de ces ravines, comme
(i) la sublimation de glace carbonique (Dundas et al., 2012; Diniega et al., 2010;
Hansen et al., 2011), (ii) la fonte de glace d’eau (Reiss et al., 2010; Jouannic et al.,
2012b).
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Figure 1.48 – Evolution morphologique de darks flows à la surface de la mégadune
Russell (images HiRISE). (a) Ls=158°, (b) Ls=173°, (c) Ls=179°, (d) Ls=182°, (e)
Ls=198°, (f) Ls=252° (d’après (Gardin et al., 2010)).
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Figure 1.49 – La série de 3 images HiRISE en haut montre l’élargissement de
chenaux pré-existants et l’incision en amont de nouveaux chenaux (champs de dunes
situé dans le cratère Matara) (d’après (Dundas et al., 2012)). La série de 3 images
HiRISE en bas montre la création d’une nouvelle alcôve sur une dune polaire Nord
(84°N, 233°E) (d’après (Hansen et al., 2011)).
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1.4 L’eau dans le sous-sol martien
Nous avons montré dans le chapitre précécent (Chap. 1.3) que la surface de la
planète Mars n’a cessé d’être remodelée durant son histoire et que même actuelle-
ment, une activité jusqu’alors ignorée, semble poursuivre la modification du paysage
martien. Nombre des morphologies présentées précédemment démontrent que l’eau
(en son état solide ou liquide) a joué un rôle non négligeable dans les processus
d’érosion qui ont pu agir à la surface de la planète rouge. L’objet de ce travail de
thèse vise à mieux comprendre les processus d’érosion récemment actifs sur Mars,
notamment la formation des gullies présents aux moyennes laltitudes, ainsi que les
morphologies actives aujourd’hui. L’eau, qui semble à l’origine de nombreuses désta-
bilisations de versants durant les débuts de l’histoire de Mars, peut-elle être un des
facteurs intervenants lors des déstabilisations récentes (<10 Ma) ? Nous allons donc
nous intéresser à l’identification et à la localisation des réservoirs d’eau martiens.
Si les calottes polaires sont quasiment les seuls dépôts de glace visibles en surface,
elles ne constituent pourtant qu’une partie du réservoir de glace martien. Le spec-
tromètre gamma et le détecteur de neutrons embarqués à bord de Mars Odyssey ont
permis d’obtenir des informations sur l’abondance en hydrogène sur une profondeur
de ∼1 m de sol martien. En partant de l’hypothèse que tout l’hydrogène mesuré
se trouve sous forme d’eau, une carte de l’abondance en eau dans le sol à donc été
réalisée (Fig. 1.50) (Feldman et al., 2004). De manière tout à fait inattendue, cette
carte a alors montré qu’une quantité importante d’eau se trouvait dans le sol mar-
tien au-dessus de 60° de latitude, dans l’hémisphère Nord comme dans l’hémisphère
Sud. Cet enrichissement semble indiquer une concentration en glace dans le sous-sol
dépassant 70%. Au-dessus de 60° de latitude, une véritable couche de glace semble
donc se trouver sous une fine couche de sédiment anhydre. Cela confirme les mo-
dèles de Mellon et Jakosky (1995); Mellon et al. (2004) qui prédisent que la glace
est actuellement stable en surface sur Mars au-delà de 60° de latitude. Entre 60° et
40° de latitude, l’abondance en hydrogène diminue progressivement, et le modèle de
stabilité de l’eau montre que la glace peut être stable sous une couche plus épaisse
de sédiment. Cette stabilité dépend cependant fortement de l’albedo et de l’inertie
thermique du sol (Paige, 1992). En zone équatoriale, la fraction massique d’eau est
comprise entre 2 et 10%, la glace d’eau n’est théoriquement plus stable à faible pro-
fondeur, et l’enrichissement en hydrogène observé dans certaines régions est plutôt
attribué à la présence de minéraux hydratés.
Sur toute la surface de Mars, les températures moyennes journalières maximales
de surface (moyenne journalière maximale = valeur maximale des températures jour-
nalière durant une année martienne) sont toujours très < 0°C (Fig. 1.52). Par consé-
quent, la planète Mars comporte un pergélisol global au sens thermique du terme
(Clifford, 1993).
Aux moyennes latitudes, même en été, les températures de surface sont constam-
ment < 0°C (Fig. 1.52), le sol reste gelé en subsurface, il n’y a donc pas de couche
active. Toutefois, dans certaines régions de Mars, la température de surface peut être
> 0°C aux heures les plus chaudes durant le jour. Cela se produit à l’équateur et
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Figure 1.50 – (a) Carte indiquant le pourcentage minimum d’équivalent en eau dans
le premier mètre du sol martien. Ce résultat est dérivé des données sur l’abondance
de l’hydrogène mesurée par le spectromètre à neutrons de Mars Odyssey (Feldman
et al., 2004) ; (b) Sublimation de glace de sol mit au jour par le creusement de
Phoenix. NASA/JPLCaltech/Univ. Ariz.
sur les pentes face au pôle des moyennes latitudes (Forget et al., 2006b). Cependant,
pour que la subsurface dégèle, il faut que la température moyenne journalière de
surface soit > 0°C durant la saison chaude (Costard et al., 2002). Les températures
moyennes journalières sur Mars étant toujours < 0°C , une couche active ne peut
pas se former sur Mars.
En outre, l’atterrisseur Phoenix en 2008 a pour la première fois dans l’histoire de
l’exploration spatiale confirmé la présence de glace de sol par une excavation dans
le sol et une analyse in-situ d’échantillons de sol martien (Fig. 1.50) (Smith, 2009).
Une dernière confirmation de la présence de glace en profondeur dans le pergélisol
provient de l’observation de glace d’eau à l’intérieur de cratères d’impact très récents
aux moyennes latitudes qui ne peut pas être liée à des dépôts saisonniers de glace
comme observé par exemple par Viking 2 (Byrne et al., 2009b).
De plus, comme illustré dans le Chap. 1.3, l’étude morphologique de la surface de
Mars montre la présence de morphologies glaciaires distribuées de façon fortement
dépendante de la latitude. La diversité de ces morphologies est ainsi parfaitement
corrélée aux différences actuelles de stabilité de la glace à diverses latitudes (Head
et al., 2003).
L’étude des glaces présentes sur Mars montre que, si des dépôts superficiels de
glace ne se trouvent actuellement qu’au-dessus de 60° de latitude, la présence de glace
en sous-sol ainsi que l’observation de morphologies typiquement glaciaires révèlent
que la glace a un jour été stable aux moyennes voire aux basses latitudes de Mars.
Par conséquent, d’importantes variations climatiques ont sans doute eu lieu au cours
de l’histoire géologique martienne.
Ces changements climatiques ont probablement été provoqués par les variations
quasi-périodiques de l’obliquité de la planète (Kieffer et Zent, 1992; Mellon et Ja-
kosky, 1995; Laskar et al., 2004; Forget et al., 2007). En effet, les variations de
l’obliquité engendrent d’importants bouleversements climatiques (Fig. 1.51). Globa-
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Figure 1.51 – Les caractéristiques du climat martien selon l’obliquité. a) En période
de faible obliquité (0° à 20°). En période de forte obliquité (27° à 40°). En période
de très forte obliquité (40° à 60°). (Forget et al., 2006a)
lement, lors des périodes de forte obliquité, les cycles saisonniers sont plus marqués,
l’insolation dans les régions équatoriales est plus faible et la température de surface
diminue en conséquence. L’augmentation de l’insolation polaire entraînant une libé-
ration de l’eau et du CO2 contenus dans les calottes, l’atmosphère devient donc plus
épaisse et peut soulever et maintenir de grandes quantités de poussière. La stabilité
de la glace de subsurface se déplace vers l’équateur et de véritables glaciers peuvent
se former dans les basses latitudes (Forget et al., 2006b; Madeleine et al., 2009). A
l’inverse, durant les périodes de faible obliquité, les saisons sont moins marquées,
les températures baissent aux pôles par une diminution de l’insolation, l’atmosphère
devient moins dense et moins humide, les cycles de l’eau et de la poussière sont donc
moins actifs et l’atmosphère est claire et fine. Les zones de stabilité de la glace en
surface se déplacent vers les pôles.
Le rôle joué par l’eau dans l’érosion de la surface martienne est indéniable et
l’étude de la répartition de la glace en surface actuellement aussi bien que dans le
passé a été largement démontrée (Fig. 1.52, Fig. 1.50). Ainsi, la prise en compte de
la répartition spatio-temporelle des réservoirs d’eau sur Mars sera nécessaire pour
nous aider à faire le lien entre les morphologies décrites en surface et les processus
d’érosions associés.
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Figure 1.52 – (a) Carte de distribution des températures moyennes annuelles du
sol martien (Mellon et al., 2004), la position des Landers Viking 1, Viking 2 et
Phoenix est indiqué sur cette carte ; (b) Carte indiquant la profondeur de stabililité
du toit d’une couche de glace dans le sol martien. Cette carte est réalisée à partir
d’un modèle de stabilité de la glace, proche de la surface (Mellon et al., 2003),
pour une précipitation annuelle de 10 µm d’eau atmosphérique. Dans ce modèle, la
glace est instable aux basses latitudes (sauf si elle se trouve en-dessous de 1 m et
ne peut être détectée par le spectromètre gamma) et stable aux hautes latitudes ;
(c) Températures atmosphériques enregistrées par le Viking Lander 1 (VL 1 : 22°N
47°W) et Viking Lander 2 (VL 2 : 48°N 131°E). Pour VL1 : températures moyennes
journalières. Pour VL 2 : températures journalières maximumales (max), moyennes
(moy), et minimales (min) (d’après Marchant et Head (2007)).
Chapitre 2
Données et méthodes
Ce travail de thèse consiste à mieux contraindre la formation des morphologies
engendrées par la déstabilisation des versants en milieu froid sur Terre et sur Mars.
L’originalité de cette étude tient à l’approche comparative Terre-Mars, prenant en
compte les connaissances du terrain terrestre pour mieux comprendre les processus
d’érosion sur Mars. Dans ce travail de thèse, une étude comparative a été menée
entre les ravines terrestres et les ravines (« gullies ») martiennes.
Les deux première sections de ce chapitre présentent les données satellites utili-
sées pour étudier la surface de la planète Mars (Chap. 2.1 et Chap. 2.2).
La troisième section est consacrée aux traitements appliqués sur ces données
et leur utilisation pour réaliser une étude géomorphologique de la surface de Mars
(Chap. 2.3).
La quatrième section présente les terrains terrestres étudiés durant cette thèse
dans le cadre d’une approche comparative géomorphologique Terre-Mars (Chap. 2.4).
Enfin, la dernière section présente briévement l’approche expérimentale qui a été
mise en place dans le but d’étudier la grande diversité morphologique de ravines
présentes à la surface de la Terre et Mars (Chap. 2.5). Une description plus détaillée
du protocole expérimental et des mesures sera réalisée dans le Chap. 4.
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2.1 Analyse morphométrique
2.1.1 Les données altimétriques MOLA
MOLA (« Mars Orbiter Laser Altimeter ») est un altimètre laser embarqué à
bord de la sonde MGS (« Mars Global Surveyor »). Cet intrument a fonctionné
pendant 4 ans et demie et a permis d’obtenir la topographie complète de la surface
de Mars.
Cet instrument a été capable de mesurer pour 671 millions de points de la sur-
face martienne, le temps moyen de propagation d’une onde émise par un laser in-
frarouge depuis la sonde puis réfléchie par la surface (Smith et al., 2001). A partir
de ce temps mesuré et en connaissant la position de la sonde MGS par rapport
au centre de masse de la planète Mars, la distance entre la surface et le centre de
masse peut être déterminée. En soustrayant localement à cette distance le rayon
du géoïde martien (surface équipotentielle de gravité de la planète Mars), il devient
possible de reconstituer la topographie globale de la planète. En prenant en compte
les différentes incertitudes, chaque point a une erreur verticale d’environ 3 mètres et
horizontale d’environ 100 mètres. L’orbite de MGS étant quasi-polaire, la densité de
points est plus importante aux pôles qu’à l’équateur. Ainsi, la résolution des MNT
est au maximum de 460 m/pixel à l’équateur et de 115 m/pixel aux pôles.
L’avantage de ces données altémétriques est de fournir une couverture globale
de la planète Mars (Fig. 1.29). Ces données ont été utilisées dans cette thèse pour
étudier des objets à l’échelle régionale comme la hauteur de la mégadune Russell.
Pour notre étude, les données MOLA ont été extraites à partir du site web de la
photothèque planétaire d’Orsay (http ://fototek.geol.u-psud.fr/).
2.1.2 Les données HRSC
La caméra HRSC (High Resolution Stereo Camera) est la caméra Visible de la
mission Mars Express (Chicarro et al., 2004), conçue pour établir une couverture
globale de la planète Mars avec une résolution de quelques dizaines de mètres. La
particularité de la caméra HRSC est d’obtenir des images de la surface de Mars
en trois dimensions, à haute résolution et en couleur (Neukum et Jaumann, 2004).
Pour cela, l’instrument est équipé de deux types de caméra. La caméra principale
est composée de 9 barrettes CCD. Elles sont placées perpendiculairement au sens
de déplacement de la sonde et fournissent chacune une image (mode pushbroom).
Les images HRSC mesurent ∼60 km de largeur (lorsque la sonde se trouve à 250
km d’altitude) et sont caractérisées par une résolution spatiale comprise entre ∼12,5
m et ∼30 m/pixel. L’instrument HRSC est également muni d’une caméra « Super
Resolution Channel » (SRC) dont la résolution spatiale est de 2,35 m/pixel. Les
Modèles Numériques de Terrain HRSC ont été utilisés dans cette thèse pour étudier
des objets à l’échelle du kilomètre. Par exemple, le volume de la mégadune Russell
a été estimé à partir d’un MNT HRSC (Fig. 2.1).
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2.1.3 Les images MOC
La caméra MOC (« Mars Orbiter Camera ») embarquée à bord de la sonde Mars
Global Surveyor, a acquis de nombreuses images au cours de la mission de la sonde de
1997 à 2006 (Malin et Edgett, 2001). Elle est constituée de trois caméras différentes,
fonctionnant toutes sur un mode de balayage « pushbroom » (Malin et Edgett, 2001;
Malin et al., 1992).
Les deux premières caméras ont un angle d’ouverture large de 140° permettant
l’acquisition de larges bandes d’images (« MOC wide angle camera ») (Malin et al.,
1992). Ces images ont une résolution moyenne de ∼250 m/pixel et une largeur
d’une centaine de kilomètres ce qui permet d’imager des régions à l’échelle régionale.
D’autres images ont une faible résolution (au minimum 7,5 km/pixel) et permettent
d’observer la planète entière d’un horizon à l’autre. La troisième caméra (« MOC
narrow angle camera ») possède un petit angle d’ouverture et une haute résolution
spatiale de 1.4 m/pixel (Fig. 2.2). Les images ainsi acquises couvrent une surface
comprise entre 2,8 km x 2,8 km, et 2,8 km x 25,2 km. Ces images MOC correspondent
aux images possédant la meilleure résolution avant l’arrivée de la caméra HiRISE
en 2006. Ces images MOC ont été utilisées pour réaliser le suivi le saisonnier de
l’évolution des morphologies d’une même zone, précédant dans le temps les images
HiRISE.
2.1.4 Les images CTX
La caméra CTX (« Context Camera ») est un instrument de la sonde Mars Re-
connaissance Orbiter. Cette caméra permet d’acquérir des images panchromatiques
dans le visible (500-800 nm) de la surface de Mars (Malin et al., 2007). Elle donne
des images contextes pour la caméra HiRISE d’une largeur d’environ 30 km pour
40 km de longueur pour un champ visuel de 5° à 7°. Les images ont une résolution
d’environ 6 m/pixel dépendant de l’altitude de l’orbiter (Fig. 2.2) (Malin et al.,
2007).
Si les données CTX ne permettent pas encore une couverture complète de la
planète, elles présentent un grand intérêt pour effectuer une cartographie à l’échelle
régionale et à haute résolution.
2.1.5 Les données HiRISE
La caméra HiRISE (« High Resolution Imaging Science Experiment ») est em-
barquée à bord de la sonde MRO et fournit des images de la surface martienne à
la plus haute résolution spatiale existante. HiRISE acquiert des images d’environ
6 km de largeur pour une résolution spatiale comprise entre 0.25 et 1.3 m/pixel,
permettant ainsi de résoudre des objets dont la taille est inférieure à 1 m (McEwen
et al., 2007). La partie centrale (d’environ 1,2 km de largeur) de ces images peut être
représentée en fausses couleurs grâce à des filtres bleu-vert (400 à 600 nm), rouge
(550 à 850 nm), et proche infrarouge (800 à 1000 nm). Environ 20 % de chaque image
HiRISE est donc disponible en fausses couleurs dans un mode IRB (rouge=proche
infrarouge, vert=rouge, et bleu=bleu-vert) ou RGB (rouge=rouge, vert=bleu-vert,
et bleu=bleu synthétique). Depuis le 6 novembre 2006, la caméra HiRISE a permis
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Figure 2.1 – (a) Vue en 3 dimensions de la mégadune Russell, la topographie pro-
vient d’un MNT HRSC et une image CTX a été drapée sur le MNT (exagération
verticale : x2) ; (b) Vue en perspective d’un zoom de la mégadune Russell à partir
d’un MNT HiRISE, la résolution de ce MNT permet de mettre en évidence la topo-
graphie des ravines présentes à la surface de la dune (exagération verticale : x2) ; (c)
Zoom sur les ravines avec une image HiRISE sur laquelle sont superposées les lignes
de niveau extraites du MNT HiRISE. Les lignes de niveau mettent en évidence le
creux en V du chenal des gullies prouvant la bonne extraction de la topographie à
la surface de cette dune.
d’imager la surface de Mars à des taux de 10 à 20 observations par jour, constituant
ainsi une base de données récentes de plus de 24 000 images sur désormais trois
années martiennes successives. Un certain nombre d’images HiRISE ont été acquises
par paires afin de réaliser une centaine de MNT à haute résolution par stéréogra-
phie. Ces MNT possèdent une résolution spatiale de 1 m et une précision verticale
de 25 cm (Fig. 2.1) (McEwen et al., 2007; Mattson et al., 2011; Pelletier et al., 2008;
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Jouannic et al., 2012). Bénificiant de la meilleure résolution spatiale, les données
HiRISE ont été utilisées en priorité pour caractériser les détails de la morphologie
des gullies sur les dunes qui sont de l’ordre du mètre (Fig. 2.2). La haute résolution
de ces images permet une étude géomorphologique détaillée d’une surface donnée.
Cependant, leur petite taille n’a permis, pour l’instant, qu’une couverture dépassant
seulement 1 % de la planète, et n’autorise qu’une analyse très locale. La description
complète de la géométrie d’une région donnée ne peut donc s’obtenir que par l’uti-
lisation conjointe des différentes données décrites ci-dessus.
Figure 2.2 – Présentation de données de résolutions diverses disponibles sur la
région du cratère Russell (54°S, 13°E). (a) Carte de la topographie MOLA du cratère
Russell ; (b) Mosaique de 2 images CTX montrant le champ de dunes présent dans le
cratère Russell ainsi que la mégadune localisée à l’Est (résolution = 6 m/pixel) ; (c)
Zoom sur les ravines observées à la surface de la mégadune Russell avec une image
MOC (résolution = 4 m/pixel) ; Zoom sur les ravines observées à la surface de la
mégadune Russell avec une image HiRISE (résolution = 0,25 m/pixel)
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2.2 Analyse de la composition de surface
Depuis plusieurs décennies, l’imagerie hyperspectrale dans le visible et l’infra-
rouge est communément utilisée dans l’exploration spatiale (ISM sur Phobos 2, VIR-
TIS sur Venus Express, OMEGA sur MEx, CRISM sur MRO, etc) et devient une
technique de télédétection indispensable dans l’étude des corps planétaires. L’avan-
tage de l’imagerie spectrale, à l’opposition de l’imagerie traditionnelle, est sa capacité
à détecter, identifier et cartographier les différentes unités géologiques des surfaces
des corps planétaires.
Le rayonnement solaire est transmis, réfléchi, absorbé et diffusé par interaction
avec l’atmosphère et la surface dans des proportions variables suivant les propriétés
physico-chimiques des constituants qui les composent. L’étude du rayonnement ré-
fléchi dans une direction donnée sur une large gamme spectrale (formant ce que l’on
appelle un spectre), permet d’identifier, de caractériser et de quantifier les espèces
chimiques présentes dans la surface et/ou atmosphère observée : c’est la spectro-
scopie en réflectance (Hapke, 2005). Le concept de la spectroscopie est basé sur le
fait que chaque espèce chimique absorbe une partie du rayonnement solaire à des
longueurs d’ondes spécifiques, s’exprimant principalement dans le visible et dans le
proche infrarouge. Dans un spectre en réflectance, des réponses de faibles intensités
sont présentes à certaines longueurs d’ondes correspondant aux longueurs d’onde où
le matériau observé absorbe la lumière, c’est ce que l’on nomme les bandes d’ab-
sorption. La portion du spectre qui n’est pas absorbée est ce que l’on appelle le
continuum. Ces différentes caractéristiques sont spécifiques à chaque type de maté-
riaux et définissent leur signature spectrale permettant de remonter aux informations
physico-chimiques des matériaux observés. Ainsi la détermination de la composition
minéralogique des constituants d’une surface étudiée passe par l’analyse du spectre
de réflectance en étudiant la position et la profondeur des bandes d’absorption (Cea-
manos, 2011).
Cette technique d’analyse de la composition de surface va permettre le mise en
évidence de grands groupes minéralogique comme les minéraux mafiques, les phyl-
losilicates, les sulfates (Fig. 2.3). Cette technique permet également l’identification
d’autres matériaux comme les glaces d’eau et de CO2 (Fig. 2.5).
2.2.1 L’imagerie hyperspectrale
Les instruments de spectro-imagerie couplent deux techniques complémentaires.
La première est la spectrométrie qui permet de détecter et de caractériser la compo-
sition minéralogique des surfaces planétaires. La deuxième est l’imagerie qui permet
d’analyser une surface afin de réaliser des cartes de composition à partir des infor-
mations issues de la spectrométrie. Ainsi les spectro-imageurs permettent de nous
fournir des images hyperspectrales, en d’autres termes, à chaque pixel d’une image
est associé un spectre de réflectance.
Une image hyperspectrale est une compilation de centaines d’images spectrales,
chacune d’entre elles correspondant au signal réfléchi mesuré provenant d’une cible
à une longueur d’onde donnée. L’ensemble de ces images est stocké sous forme d’un
cube de données, qualifié de cube hyperspectral composé de deux dimensions spa-
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Figure 2.3 – Spectres de minéraux typiques du groupe des sulfates présents sur
Mars (Credit : http ://crism.jhuapl.edu).
tiales x et y et d’une dimension spectrale (λ longueurs d’onde) généralement le
visible (de 400 à 700 nm), le proche-infrarouge (de 700 à 3500 nm) et le début de
l’infra-rouge thermiques (3500 à environ 5000 nm). Ainsi pour une position spatiale
(x,y), l’intégration de l’ensemble des longueurs d’ondes suivant la dimension z nous
donne le spectre associé (Fig. 2.4).
Figure 2.4 – Principe de spectro-imagerie (d’après Vane et Goetz (1988), modifié
par Roy (2007); Le Deit et al. (2008)).
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2.2.2 L’imageur hyperspectral CRISM
Le spectro-imageur CRISM (Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for
Mars) est l’un des instruments à bord de la sonde MRO (Mars Reconnaissance
Orbiter), en orbite héliosynchrone, quasi-circulaire (255x320 km d’altitude) et quasi-
polaire, opérant depuis novembre 2006 (Murchie et al., 2007).
L’instrument CRISM permet d’acquérir des données hyperspectrales par l’inter-
médiaire de deux détecteurs : VNIR pour le visible/proche infra-rouge (de 362 à
1053 nm) et IR pour l’infra-rouge (1002 à 3920 nm) avec une résolution spectrale de
6,55 nm (en d’autres termes chaque canal spectral est séparé d’env. 6,55 nm) consti-
tuant un ensemble de 544 canaux spectraux. Les deux détecteurs sont des matrices
CCD de 640x480 (spatial x spectral) éléments permettant d’acquérir simultanément
tous les spectres d’une ligne de l’image (mode pushbroom). La seconde dimension
spatiale est obtenue grâce au déplacement propre de la sonde. Lorsque la sonde
MRO est à une altitude d’environ 300 km, la région acquise par CRISM couvre une
surface d’environ 10 km x 10 km à une résolution spatiale d’environ 18 m par pixel.
Les données CRISM acquises jusqu’à présent en mode cible (targeted observation)
couvrent près de 2% de la surface de Mars. Les données CRISM ont été utilisées dans
cette étude pour chercher la présence de glace de surface (CO2 et eau) ainsi que la
présence de sels. Le traitement et l’analyse des données CRISM ont été réalisés en
collaboration avec Frédéric Schmidt (IDES) pour l’étude des glaces, et Marion Massé
(WROONA, Pologne) et John Carter (European Southern Observatory, Chili) pour
l’identification de sels à la surface des dunes martiennes.
Figure 2.5 – (a) Cartographie de la présence de glace à la surface de la mégadune
Russell réalisée sur 4 données CRISM successives durant la fin de l’hiver. Les couleurs
chaudes (rouge, orange, jaune) mettent en évidence la présence de glace carbonique
qui disparait progressivement durant l’hiver local. (d’après Gardin et al. (2010)) ; (b)
Spectres extraits des données CRISM illustrées sur la figure (a) de gauche montrant
la détection des bandes d’absorption de la glace de CO2 (d’après Gardin et al.
(2010)).
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2.3 Géomorphologie quantitative
2.3.1 Traitement des données
Les données planétaires ont été traitées à l’aide du logiciel ISIS (« Integrated
Software for Imagers and Spectromters ») développé par l’USGS (« United States
Geological Survey ») (Anderson et al., 2004). Il s’agit d’un logiciel développé pour ré-
pondre au besoin de traitement d’images satellites recueillies par les nombreuses mis-
sions spatiales envoyées par la NASA sur Mars, Jupiter, Saturne et les autres corps
du système solaire (Torson et Becker, 1997). Les données brutes à télécharger avant
traitement sous ISIS sont généralement disponibles en accès libre sur le site WEB
de chacun des instruments ou sur les sites Internet des laboratoires de recherche en
planétologie. Pour le cas des images et les Modèles Numériques de Terrain HiRISE,
les données sont téléchargeables en ligne sur le site (http ://hirise.lpl.arizona.edu/).
Concernant les données altimétriques MOLA, elles sont accessibles sur le site de la
photothèque planétaire d’Orsay (http ://fototek.geol.u-psud.fr/).
Pour prendre comme exemple le traitement d’une image HiRISE, le traitement
se déroule 5 en étapes :
1) Le téléchargement de donnée brut sur le site HiRISE et la conversion des
produits HiRISE EDR (« Experiment Data Record ») en fichier cube ISIS pouvant
être par la suite lus et traités par le logiciel ISIS ;
2) La seconde étape consiste à éliminer le bruit dans les données à l’aide de filtres
et d’analyses statistiques ;
3) La troisième étape consiste à projeter les bandes CCDs sur une sphère vir-
tuelle qui approxime la surface de la planète (« datum »). Cette projection s’effectue
selon un système de coordonnées géographiques et une projection géographique dé-
finie par l’utilisateur. Pour localiser un objet à la surface d’une sphère, un système
de coordonnées géographiques (latitude, longitude) est effectivement nécessaire. Sur
Mars, l’Union Astronomique International (IAU) a défini un datum décrivant la sur-
face de la planète par un ellipsoïde de référence (Mars2000) en utilisant les données
altimétriques MOLA (Seidelmann et al., 2002).
4) La caméra HiRISE étant composée de 14 CCDs, ainsi lors de la prise d’une
image, 28 bandes sont acquises (2 par CCD) qui composeront après traitement une
seule image HiRISE. L’assemblage parfait de ces 28 bandes pour qu’elles soient
bien positionnées dans l’espace sans décalage fait parti de cette seconde étape de
traitement (Fig. 2.6).
5) La dernière étape consiste à égaliser les différentes bandes CCD entre elles
afin d’obtenir une image finale d’apparence homogène (Fig. 2.7). Ensuite, les don-
nées sont converties selon un format désiré pour être intégrées dans un Système
d’Information Géographique. A noter que le site d’ISIS fournit une documentation
et un forum excellent sur leur site internet (http ://isis.astrogeology.usgs.gov/).
Une fois ces données traitées par ISIS, elles peuvent être importées dans les
logiciels consacrés à la visualisation et l’exploitation des données satellitaires tels
ArcGIS, ENVI ou MapInfo. Le traitement des autres images satellites utilisées dans
62 Chapitre 2 : Données et méthodes
Figure 2.6 – Illustration de l’assemblage des bandes CCDs (étape 4)
réalisé sous le logiciel ISIS pour obtenir une image HiRISE (source :
http ://isis.astrogeology.usgs.gov/IsisWorkshop/).
Figure 2.7 – Illustration de l’effet de l’égalisation des bandes CCDs
(étape 5) sur une images HiRISE. (a) Zoom sur une image HiRISE avant
égalisation ; (b) Zoom sur une image HiRISE après égalisation (source :
http ://isis.astrogeology.usgs.gov/IsisWorkshop/).
cette thèse (MOC, CTX, HRSC) se font de manière similaire, les propriétés de cha-
cune des caméras changeant pour chaque cas quelque peu la structure du traitement.
Les routines permettant le traitement de toutes ces données ont été réalisées grâce à
l’aide de Chiara Marmo qui est ingéneur de recherche au sein du laboratoire IDES.
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Concernant les MNT HiRISE, ils sont réalisés par stéréoscopie à partir de 2
images HiRISE de la même zone, chacune acquise avec un angle de vue différent (Fig.
2.8). Ces 2 images (appelées stéréo-paires) sont intégrées dans un logiciel prenant
en compte toutes les caractéristiques géométriques de chacune des 2 images afin de
reconstruire la topographie de surface (Lucas, 2010). Les MNT HiRISE utilisés dans
cette thèse ont été réalisés avec le logiciel SOCET SET : (1) par Antoine Lucas
(CalTec, USA) pour le MNT de la dune Russell (Chap. 3.3) et (2) par l’équipe
HiRISE pour le MNT de la dune Kaiser(Chap. 3.4).
Figure 2.8 – Géométrie d’un modèle stéréoscopique. Chaque point P à la surface
est représenté dans les deux images par des points correspondants P’ et P” (d’après
Lucas (2010)).
Enfin une grande quantité de données concernant des mesures effectuées sur les
ravines sur images satellites par SIG, et également de nombreuses mesures expé-
rimentales concernant les simulations analogiques de debris flow ont été classées
dans des tables Excel. Le logiciel Excel a de plus été utilisé pour réaliser des calculs
à partir des mesures effectuées et de construire des graphiques avec les résultats
obtenus.
2.3.2 Analyse des données sous un Système d’Information
Géographique
Le Système d’Information Géographique (SIG) est un système de gestion infor-
matique capable de saisir, de stocker, d’analyser, de présenter sous forme de cartes
ou de graphes des données localisées dans un espace géographique (Fig. 2.9). Le SIG
se définit comme des ensembles de données repérées dans l’espace et structurées de
façon à pouvoir en extraire commodément des synthèses utiles (Didier, 1990). Deux
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types de données sont utilisés dans les SIG (Fig. 2.10) : (1) les données vectorielles
qui correspondent à des objets représentés par des points, des lignes ou des polygones
qui peuvent être dessinés et modifiés par l’utilisateur et (2) les données matricielles
(raster) qui correspondent à des images ou des photos numérisées.
Figure 2.9 – Un Système d’Information Géographique permet de superposer dif-
férentes données (chaque feuillet sur le schéma) selon une même zone géographique
(source : http ://eduterre.ens-lyon.fr/).
Figure 2.10 – Données utilisées dans un SIG. (a) Don-
nées matricielles (raster) ; (b) données vectorielles (source :
http ://www.cartographie.ird.fr/publi/documents/sig1.pdf).
Le logiciel ArcGIS a été utilisé pour visualiser et superposer les images étudiées
dans cette thèse. Dans le cadre de l’étude des ravines observées à la surface des dunes
martiennes (Chap. 3), ce logiciel a permis d’afficher les images HiRISE pour réaliser
une cartographie des ravines et une série de mesures sur ces ravines (longueur et
largeur du chenal, taux de sinuosité...). L’intégration du MNT HiRISE dans ce logi-
ciel a également permis d’étudier dans le détail une ravine à la surface la mégadune
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Russell (Chap. 3.3) et une seconde ravine sur le champ de dunes du cratère Kaiser
(Chap. 3.4). Des volumes de matériel érodé et déposé ont ainsi pu être calculés grâce
au traitement de ces MNT sour ArcGIS. L’utilisation du MNT a également permis
d’extraire les valeurs de pentes locales, la construction de courbes de niveaux ou
encore de profils topographiques.
Dans un second temps, toutes les images HiRISE disponibles sur la région du
cratère Russell ont été intégrées à ce SIG rassemblant 51 images entre novembre
2006 et janvier 2012 (Fig. 2.11). La superposition des toutes ces images acquises
à différentes saisons durant ces 3 années martiennes a permis de réaliser une sur-
veillance de l’évolution des versants de la mégadune Russell pour tenter d’identifier
des changements morphologiques (Chap. 5).
Figure 2.11 – Distribution des 51 images HiRISE utilisées dans l’étude de la mé-
gadune Russell (contour des images en rouge superposés à une image CTX).
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2.3.3 Modélisation et interprétation des processus physiques
Un des objectifs principaux de ce travail de thèse est de réussir à remonter aux
processus physiques qui sont à l’origine des morphologies observées. Un des atouts
majeurs de notre étude est d’avoir à disposition de nombreuses données très hautes
résolutions aussi en terme d’imagerie (25 cm/pixel) que de topographie (1 m/pixel).
L’association des informations obtenues à travers ces données comme des mesures
de longueurs, pentes, volumes, profondeur d’incision des chenaux, épaisseur des dé-
pôts sont des indices précieux qui vont pouvoir être utilisés comme des données de
« terrain » pour tester différents modèles d’écoulements gravitaires.
Dans le Chapitre 3, les ravines étudiées à la surface de certaines dunes martiennes
présentent des caractéristiques morphologiques comme la présence de sinuosités et de
levées latérales le long du chenal, similairement à des ravines terrestres produites par
un processus d’écoulement de type debris flow (Mangold et al., 2003; Reiss et Jau-
mann, 2003). Ainsi une série d’équations a été utilisée dans cette étude, en utilisant
les mesures effectuées sur les images et le MNT HiRISE, pour tester la robustesse de
ce processus particulier d’écoulement et vérifier grâce à des données de « terrain »
si ce processus peut expliquer la formation de ces ravines.
Dans le Chapitre 4, des simulations analogiques réalisées dans les conditions at-
mosphériques actuelles de Mars ont également servi à tester différents processus
d’écoulement dans le but de reproduire ces morphologies.
La modélisation numérique et analogique sont des outils qui ont été utilisés tout
au long de ce travail de thèse sous différentes formes et vont être développés plus en
détail dans les Chapitres 3, 4 et 5 de ce manuscrit.
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2.4 Approche comparative Terre-Mars
La spécificité de cette étude tient à l’approche comparative Terre-Mars, typi-
quement pluridisciplinaire, prenant en compte les connaissances du terrain terrestre
directement appliquées à la modélisation des processus d’érosion sur Mars. Dans ce
travail de thèse, une étude comparative a été menée entre debris flows terrestres et
ravines (« gullies ») martiennes.
Concernant l’étude morphologique des debris flows sur Terre, deux zones ont fait
l’objet de missions de terrain durant cette thèse :
(1) les Abruzzes dans le cadre d’une co-tutelle entre le laboratoire « Intéraction
et Dynamiques des Environnements de Surfaces » (IDES) de l’Université Paris-Sud
et le laboratoire « International Research School of Planetary Sciences » de l’Uni-
versité de G. d’Annunzio à Pescara (Italie). Deux missions d’une semaine chacune
ont été réalisées durant l’année 2011 dans le « Parc National del Gran Sasso e des
Monti della laga » pour observer des morphologies caractéristiques de la dégrada-
tion de versants en contexte périglaciaire. Le terrain a été réalisé sur le plateau du
Campo Imperatore. Malgré l’absence d’un pergélisol, cette région peut être qualifiée
de « périglaciaire » car de nombreuses morphologies présentes sur ce plateau comme
des tabliers d’éboulies ou des debris flow témoignent de processus de gélifraction (dû
aux cycles de gel/dégel) actifs aujourd’hui. Ce plateau présente également certains
modelés d’érosion glaciaire façonnés durant les dernières périodes glaciaires (Würm
et Riss) (Demangeot, 1965). D’un point de vue morphologique, le plateau de Campo
Imperatore apparait comme une large vallée en berceau d’axe Est-Ouest (Fig. 2.13).
Une dichotomie très nette caractérise la dégradation des versants au Nord marqués
par l’incision de nombreuses ravines (Fig. 2.14), et les versant au Sud qui présentent
l’alignement de cirques glaciaires(Fig. 2.14, Fig. 2.13) liée à l’orientation et par
conséquent à l’insolation reçue par les versant. Un des grands avantages de cette
région est de présenter sur une aire réduite des modelés d’érosion glaciaire (cirques,
moraines, roches moutonnées) et périglaciaires (debris flows, processus actif de géli-
fraction, cônes de déjection formés par des épisodes de type debris flows) (Fig. 2.14).
(2) les Alpes françaises choisies pour leur proximité et le grand nombre de debris
flows présents sur les versants de cette chaîne de montagne. De plus, de nombreuses
études en relation avec la formation de debris flows (Pech et Jomelli, 2001) notam-
ment en lien avec le changement climatique actuel (Jomelli et al., 2004, 2007, 2009)
font de cette région un terrain d’étude privilégié. Une mission a été réalisée en col-
laboration avec Vincent Jomelli (LGP-CNRS, Meudon) dans le but d’observer et
décrire les diverses morphologies liées à la dégradation des versants en mileu alpin
(voir Chap. 1.2). Les morphologies observées ont été rattachés aux processus érosifs
à l’origine de l’écoulement (Fig. 1.19).
De plus, dans le cadre d’une collaboration avec Olivier Bourgeois et Marion
Massé (Laboratoire de Planétologie de Nantes) qui ont réalisés une mission de ter-
rain en Islande sur la bordure nord du glacier Vatnajökull (2009), des morphologies
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Figure 2.12 – Carte topographique couvrant les 2 zones d’études de terrain exploi-
tées durant cette thèse (source : GeoMapApp). (a) Photo satellite de la zone d’étude
située dans les Alpes françaises (source : Geoportail), des debris flows ont été ob-
servés dans la vallée de la Maurienne, la vallée de la Clarée et dans le Massif des
Ecrins ; (b) Photo satellite de la région étudiée du « Parc National del Gran Sasso e
des Monti della laga » (Abruzzes, Italie), les morphologies glaciaires et périglaciaires
localisées sur le plateau du Campo Imperatore et sur les versants du Gran Sasso ont
été étudiées (source : Geoportail).
analogues à certaines gullies observées sur les pentes de la mégadune Russell ont été
utilisées pour discuter les processus de formations de ces ravines (Chap. 5.2).
Le climat alpin de ces 2 régions étudiées diffère beaucoup des conditions clima-
tiques récentes (Amazonien supérieur) et actuelles de Mars qui se rapprochent du
climat glaciaire terrestre (froid et aride) (Anderson et al., 1972; Baker, 2001; Mar-
chant et Head, 2007). Cependant, l’étude morphologique des ravines terrestres et la
bonne compréhension de leur processus de formation sont des outils indispensables
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Figure 2.13 – (a) Photo satellite du plateau de Campo Imperatore (source : Google
Earth) ; (b) Carte géomorphologique du plateau de Campo Imperatore (d’après De-
mangeot (1965)).
à une meilleure analyse des ravines martiennes.
Les versants terrestres sont soumis à divers processus de déstabilisation (Chap.
1.2), et de nombreuses classifications de ces processus existent (Lorenzini et Mazza,
2004) en fonction de critères variés (Fig. 2.15) comme la vitesse d’écoulement (Pier-
son et Costa, 1987; Coussot et Meunier, 1996) (Fig. 1.6, Fig. 1.7,), la concentration
en éléments fins (Coussot, 1993) ou le teneur en eau (Meunier, 1991; Pierson et
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Figure 2.14 – (a) Vue générale du plateau de Campo Imperatore ; (b) Cônes de
déjection et ravines incisant le versant orienté Sud du plateau ; (c) Cirque glaciaire
et modelés moutonnés façonnant le versant orienté Nord du plateau.
Costa, 1987). L’utilisation de ces classifications (Fig. 2.15), appuyée sur une des-
cription morphologique détaillée des objets observés, va permettre de guider notre
interprétation des processus régissant la dégradation des versants martiens.
Des morphologies très variées de ravines peuvent être observées sur Mars (Conway,
2010) et notamment à la surface des dunes (Reiss et al., 2007; Busson, 2011). L’ob-
servation des versants d’une grande dune (180 m de hauteur) présente à l’intérieur
du cratère Kaiser (46°S ; 341°E) est un excellent exemple de l’existence de cette di-
versité de formes au sein des ravines. En effet, 3 types morphologiques de ravines
ont été décrits sur cette dune et l’évolution de la morphologie semble corrélée avec
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l’orientation des versants (Fig. 2.16). Ainsi, la question se pose sur la possibilité de
différents processus de déstabilisation impliqués à la surface de cette dune (Busson,
2011; Nachon, 2012).
Tout au long de ce travail de thèse, la connaissance des morphologies terrestres et
des processus physiques associés vont être utiles pour mieux contraindre les processus
de formations des différentes ravines martiennes observées.
Figure 2.15 – Tableau de synthèse des processus dynamiques affectant les versants
terrestres ((Nachon, 2012) modifié d’après Sharpe (1938); Varnes (1958); Takahashi
(1981); Coussot (1993); Lorenzini et Mazza (2004)).
Figure 2.16 – Vue 3D de la dune Kaiser (Mars) qui présente à sa surface 3 types
morphologiques de ravine. Type 1 : ravines sinueuses bordées par des levées latérales,
absence de dépôts distaux ; Type 2 : ravines en « trompe d’éléphant » présentant des
dépôts distaux et peu de sinuosités ainsi que l’absence de levées ; Type 3 : ravines
caractérisées par une grande alcôve et un cône de dépôt volumineux.
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2.5 Approche expérimentale
Nous avons illustré précédemment qu’une grande diversité de ravines sont ob-
servées sur Terre et sur Mars. Un processus de type debris flow (écoulement non
newtonien formé d’un mélange sédiment/eau (Allen, 1985)) est souvent évoqué pour
expliquer la formation de ces ravines sur ces deux planètes (Coussot et Meunier,
1996; Costard et al., 2002). De nombreux paramètres peuvent influencer la morpho-
logie produit par un debris flow (granulométie, débit, pente, teneur en eau, etc) et
leurs influences respectives sont difficiles à déterminer sur le terrain.
Plusieurs études préliminaires ont commencé à étudier un certain nombre de
ces paramètres. Des expériences à basse température en chambre froide ont mon-
tré l’influence de la présence et de l’épaisseur d’une couche active à la surface de
dune pour reproduire certaines ravines (Védie et al., 2008). Des expériences à basse
pression (identique à la pression atmophérique martienne actuelle d’environ 6 mbar)
ont testé l’influence du pouvoir érosif et des débits sur l’écoulement d’eau sur un sol
froid (Conway et al., 2011).
Un des objectifs de cette thèse a été de mettre en place de nouvelles séries
d’expériences sous conditions atmosphériques terrestres et martiennes dans le but
d’étudier la grande variété morphologique de ravines présentes sur les deux planètes.
Plusieurs séries d’expériences on été réalisées en utilisant deux dispositifs expé-
rimentaux :
(1) dans une chambre froide (Fig. 2.17) au laboratoire IDES à Orsay (conditons
atmosphériques terrestres) qui permet d’atteindre des température atmosphériques
faibles (jusqu’à -30°C) ;
(2) dans un caisson situé à l’Open University à Milton Keynes (Angleterre) per-
mettant d’atteindre les conditions de pressions actuelles martiennes (Fig. 2.17). Ce
caisson (appelé la « Mars Chamber ») a été utilisé dans le cadre d’une collaboration
avec Susan Conway (LPGN, Nantes), Matthew Balm (Professeur Invité au Dépar-
tement Science de la Terre d’Orsay) et deux séjours d’un mois ont été effectué au
laboratoire « Planetary and Space Sciences Research Institute » pour utiliser cet
équipement.
Chacun des appareils présente des avantages pour permettre de tester la forma-
tion de ravines par des processus de type debris flow à basse température et/ou basse
pression atmosphérique (Fig. 2.18). Les résultats de ces expériences sont présentés
dans le Chap. 4.
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Figure 2.17 – Dispositifs expérimentaux utilisés durant cette thèse. (a) « Mars
Chamber » permettant de travailler à pression atmosphérique martienne actuelle
(Open University, Angleterre) ; (b) Plan incliné contenant du pergélisol à l’intérieur
de la chambre froide, le scanner laser perrmettant d’acquérir une topographie haute
résolution de chacune des expériences.
Figure 2.18 – Diagramme de phase de l’eau et du CO2 pour les conditions atmo-
sphériques de pressions et températures martiennes et terrestres (d’après Marchant
et Head (2007)). Les conditions d’expériences utilisées avec chacun des 2 dispositfs
sont indiquées par les cadres rouges.
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Chapitre 3
Etude des ravines à la surface des
dunes martiennes
La présence de ravines (appelées « gullies » en anglais) est bien connue à la surface
de la planète et pose de nombreuses questions quant à leur processus de formation.
En effet, les chenaux de ces ravines présentent des sinuosités importantes, laissant
supposer l’écoulement d’un liquide, peut-être de l’eau, dans un récent passé martien
(< 5 Millions d’années). Plus surprenant encore, un certain nombre de ces ravines
se sont formées à la surface de dunes, dans un environnement poreux ne permettant
pas facilement l’écoulement d’un liquide à leur surface. Enfin, ces ravines se révèlent
encore plus particulières par l’absence apparente de dépôts distaux.
Dans la première partie de ce chapitre, une présentation rapide des différentes
morphologies de ravines observées à la surface de Mars et des processus de formation
proposés pour expliquer leurs mises en place est réalisée (Chap. 3.1).
La seconde partie propose un état de l’art concernant l’étude des debris flows
sur Terre (Chap. 3.2).
La troisième partie est consacrée à l’étude morphologique et au mécanisme de
formation des ravines présentes sur la mégadune du cratère d’impact Russell (54,5°S ;
12,7°E) (Chap. 3.3).
La quatrième partie concerne l’étude des ravines sur la barkhane du cratère d’im-
pact Kaiser (46,6°S ; 20,1°E) en appliquant l’approche développée dans la troisième
section de ce chapitre. Une comparaison des résultats entre les deux sites d’étude
est réalisée, permettant ainsi de valider la robustesse de la méthode et la reproduc-
tibilité des résultats (Chap. 3.4).
Enfin, la dernière partie conclue sur le processus de formation proposé pour la
mise en place de ces ravines singulières et prépare une discussion sur la présence
de ravines morphologiquement différentes à la surface de la dune du cratère Kaiser
(Chap. 3.5).
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3.1 Les ravines à la surface des dunes : une mor-
phologie singulière
Les ravines observées à la surface de Mars sont localisées principalement sur les
remparts des cratères d’impacts, les flancs de vallées et les versants de collines (Ma-
lin et Edgett, 2000). Dans quelques cas plus rares, ces ravines incisent les pentes des
dunes martiennes (Mangold et al., 2003; Reiss et Jaumann, 2003). Nous pouvons
noter qu’une très large diversité morphologique de ravines sont présents sur Mars
et que les formes de certaines ravines sont spécifiques des cratères d’impact ou des
dunes (Fig. 3.1). Dans la plupart des ravines observées, les 3 critères morphologiques
définissant ces ravines sont : (i) une alcôve, (ii) un chenal, (iii) un lobe de dépôts.
Bien évidemment, la forme et la dimension de ces 3 zones caractéristiques varient
en fonction des lieux d’étude. Par exemple, les ravines présentent sur les remparts
des cratères d’impact montrent régulièrement un cône de dépôts très développé.
Cependant, la présence de ces 3 zones n’est pas systématique et la découverte en
2003 de ravines particulières caractérisées par l’absence de depôts distaux a surpris la
communauté scientifique (Fig. 3.2) (Mangold et al., 2003; Reiss et Jaumann, 2003).
Ces ravines se sont formées en grande majorité sur les pentes des dunes martiennes.
Un des objectifs de cette thèse est de décrire dans le détail la morphologie de ces
ravines singulières à l’aide de données haute résolution (images et MNT HiRISE),
afin de mieux contraindre leur processus de formation.
Différentes hypothèses ont été posées pour expliquer la formation des ravines (au
sens large) à la surface de la planète Mars :
(1) l’écoulement d’eau liquide d’une aquifère peu profonde (Malin et Edgett,
2000; Heldmann et Mellon, 2004) ;
(2) la fonte de neige (Lee et al., 2001; Christensen, 2003; Dickson et al., 2007;
Hauber et al., 2011; Williams et al., 2009) ;
(3) la libération brutale de dioxyde de carbone à l’état liquide (Musselwhite et al.,
2001) ;
(4) la fluidisation de glace carbonique (Cedillo-Flores et al., 2011; Hoffman, 2002;
Ishii et Sasaki, 2004) ;
(5) la fonte de glace d’eau contenue dans la couche superficelle d’un pergélisol
durant des périodes de haute obliquité (Costard et al., 2002; Mangold et al., 2003,
2010) ;
(6) la fonte de glace sur le sol durant le printemps (Reiss et Jaumann, 2003;
Kossacki et Markiewicz, 2004) ;
(7) l’écoulement d’eau issue de l’activité géothermique d’une aquifère profonde
(Gaidos, 2001; Hartmann, 2001) ;
(8) l’écoulement de saumure (Chevrier et al., 2009b; Knauth et al., 2000; Burt
et Knauth, 2003) ;
(9) des écoulements granulaires (processus à sec) (Treiman, 2003; Shinbrot et al.,
2004).
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Il est important de noter que nombreuses de ces études ont été réalisées sur des
régions très localisées à la surface de Mars. Certains des processus exotiques propo-
sés ci-dessus ont pour but d’expliquer la formation d’une morphologie particulière
et non l’ensemble des ravines martiennes. Ainsi, dans cette liste exhaustive, tous les
processus cités ne se veulent pas « généralisable » à la formation de l’ensemble des
ravines martiennes.
Notre étude s’insère dans cette continuité, ne visant pour le moment qu’à mieux
comprendre ces ravines singulières marquées par l’absence de dépôts distaux et ob-
servées principalement sur les pentes de dunes situées dans l’hémisphère sud.
Ces ravines présentent des caractéristiques morphologiques particulières comme
des indices de sinuosité élevée (>1,05), un fort taux de connexions entre chenaux
et enfin, la présence de levées latérales bordant le chenal (Fig. 3.3). Du fait de leur
ressemblances morphologiques à certaines ravines terrestres, ces critères ont conduit
plusieurs auteurs à proposer un processus de formation de type debris flow pour
expliquer la mise en place des ravines observées à la surface des dunes martiennes
(Mangold et al., 2003; Reiss et Jaumann, 2003). Ce modèle de formation implique
l’écoulement d’un liquide mélangé avec des sédiments (Allen, 1985; Coussot et Meu-
nier, 1996).
Du fait des conditions de atmosphériques de pression/température connues dans
les derniers millions d’années à la surface de la planète Mars (Laskar et al., 2004; Cos-
tard et al., 2002; Phillips et al., 2011), l’eau semble être le fluide pouvant connaître
une phase liquide (Fig. 1.27) sur une courte durée en quantité assez importante pour
former les ravines observées. Nous avons donc choisi donc notre étude de nous foca-
liser tout particulière sur la possibilté d’écoulement composé d’un mélange entre de
l’eau liquide et des sédiment pour former les gullies martiens. Cette hypothèse inclue
la possibilité d’écoulement de saumure (mélange d’eau et de sels) possédant un point
de fusion <0°C (Chevrier et Altheide, 2008; Hecht et al., 2009; Gough et al., 2011)
et une stabilité en phase liquide en conditions martiennes actuelles plus longue que
de l’eau pure.
En utilisant les nouvelles données haute résolution (HiRISE), nous allons étudier
et tester la robustesse et la plausibilité d’un modèle de type debris flow pour former
ces ravines singulières.
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Figure 3.1 – Illustration de la diversité morphologique des ravines martiennes
(d’après Conway (2010)). Images crédits : NASA/JPL/Université d’Arizona. (a)
Ravines sur les remparts d’un petit cratère d’impact dans le cratère Kaiser ; (b)
ravines sur les versants d’une dépression proche du pôle sud ; (c) ravines sur les
remparts du cratère d’impact Galap proche de Sirenum Fossae ; (d) ravines sur les
remparts du cratère d’impactWirtz à l’Est du bassin d’Argyre ; (e) ravines sur les
pentes d’une mégadune située dans le cratère d’impact Russell ; (f) ravines sur les
remparts du cratère d’impact Newton dans la région de Terra Sirenum.
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Figure 3.2 – (a) Ravines sur les pentes d’un cratère d’impact, on peut observer
en partie avale un cône d’accumulation des débris transportés par les écoulements
successifs (Image HiRISE) ; (b) Ravines situées à la surface d’une mégadune (cratère
Russell, 54°S 13°E) qui ne présentent pas de dépôts distaux (Image HiRISE) ; (c)
Zoom sur la terminaison des ravines de la mégadune Russell mettant en évidence
l’absence de dépôts distaux.
Figure 3.3 – Evidences morphologiques permettant de poser l’hypothèse d’un mo-
dèle de type debris flow pour expliquer la formation des ravines sur les dunes mar-
tiennes. (a) Ravines observées à la surface d’une dune dans le cratère d’impact Kaiser
(47°S, 341°O), ces ravines montrent de forts taux de sinuosité (>1,05) et des levées
latérales (b) Ravines situées à la surface de la mégadune Russell (54°S 13°E) qui pré-
sentent des sinuosités, des connexions entre les chenaux, ainsi que des levées latérales
(Image HiRISE).
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3.2 Debris flow : état de l’art
Cette section est consacrée à la définition du processus de debris flow nécessaire
pour son application dans notre étude des processus érosifs planétaires. Face à la
complexité de ce phénomène, des connaissances pointues dans diverses disciplines
scientifiques sont indispensables (géomorphologie, physique, géologie, climatologie,
etc.). Afin d’intégrer ces connaissances dans le cadre de l’étude des ravines mar-
tiennes, des passerelles ont été réalisées entre ces domaines complémentaires.
3.2.1 Description générale des debris flows
Les debris flows se présentent comme une « pâte » composée d’un mélange entre
des particules solides et un liquide (eau). Ces événements se déclenchent lorsque des
sédiments peu triés mélangés à de l’eau s’écoulent le long d’une pente sous l’effet de
la gravité (Lorenzini et Mazza, 2004). Une des conditions nécessaires à la formation
d’un debris flow est la présence de matériel non consolidé et de fragments de roches,
combinés avec une alimentation importante en eau qui peut se faire de manière
continue ou intermittente. Les trois composantes de bases d’un debris flow sont :
- l’eau ;
- des particules solides fines (Coussot et Meunier, 1996) ;
- des blocs rocheux centimétriques et plurimétriques ;
Ainsi, seul le mélange de ces trois composantes dans une plage très restreinte peut
procurer à l’écoulement des caractéristiques propres aux debris flows (Fig. 1.6). Le
debris flow est caractérisé par une synergie entre les forces fluides et solides durant
sa propagation qui le distingue des autres phénomènes dans lesquelles cet équilibre
n’est pas respecté (Iverson, 1997).
D’un point de vue cinétique, les debris flows ont l’apparence d’un fluide « mono-
phasique » (Richard, 1995). Néanmoins, l’écoulement n’est pas uniforme et se produit
généralement par bouffées successives (Pierson, 1981; Major et Pierson, 1992). Ainsi,
lors d’un même événement, ces bouffées peuvent être très nombreuses (jusqu’à une
centaine de pulses).
La capacité de transport des debris flows est considérable. Ils sont capable de
transporter des blocs plurimétriques (volume de plusieurs m3) qui « flottent » à la
surface du fluide. En comparaison des autres mouvements de terrain qui n’érodent
que les premiers mètres sous le chenal, l’érosion du debris flow peut excéder 109 m3
et dégager une énergie de 1016 J pouvant engendrer de nombreux dégats (Lorenzini
et Mazza, 2004).
Quelques grandeurs caractérisques
En analysant les debris flows survenus dans diverses régions du globe, des ordres
de grandeurs concernant certaines caractéristiques physiques se sont dégagés (Iver-
son, 1997; Lorenzini et Mazza, 2004) : les valeurs de concentrations solides sont très
élevées (40% à 80%) et la densité du mélange solide/liquide varie de 1400 à 2500
Pa.s (Takahashi, 1981) (Table 3.1).
Les vitesses d’écoulement s’échelonnent de 0,5 à 30 m/s (Rickenmann, 1999) :
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un interval vaste pouvant être attribué à la grande variabilité de composition de
l’écoulement (teneur en eau, taille de grain) et de la topographie. Le volume, la
durée et la profondeur d’incision sont très variables et sont dépendant de multiples
facteurs (topographie, lithologie, climat...).
Propriétés
du solide
Valeurs
caractéris-
tiques
Propriétés
du fluide
Valeurs
caractéris-
tiques
Propriétés
du mélange
Valeurs
caractéris-
tiques
Densité
(kg/m3)
2500 - 3000 Densité
(kg/m3)
1000 - 1200 Fraction so-
lide
0,4 - 0,8
Granulométrie
(m)
10−5- 101 Viscocité
(Pa.s)
0,001 - 0,1 Fraction
liquide
0,2 - 0,6
Angle de
friction (°)
25 - 45 Densité
(kg/m3)
1400 - 2500
Table 3.1 – Valeurs caractéristiques des propriétés physiques du debris flow (d’après
Iverson (1997)).
3.2.2 Morphologie
Le debris flow est un processus d’écoulement qui, pendant sa propagation, est
formé d’entités bien distinctes. 4 unités fonctionnelles se détachent et sont plus ou
moins développées pour chaque événement (Fig. 3.4). Il s’agit :
(1) du front situé en tête de l’écoulement et caractérisé par la prépondérance
d’éléments grossiers. La concentration préférentielle de ces blocs en aval résulte de
processus de ségrégation et de migration pendant l’écoulement (Pierson et Costa,
1987). La présence d’écume boueuse peut parfois être observée dans cette zone ré-
sultant du choc provoqué entre les blocs à l’avant du front (Bardou, 2002).
(2) du corps où aucune composante du debris flow ne prédomine, le mélange est
alors relativement homogène. Le corps est le dernier élément à s’écouler du fait de sa
saturation complète en eau. Sur le terrain, cette zone est souvent lessivée et evacuée
par les événements de crue qui surviennent après le debris flow proprement dit.
(3) les bourrelets latéraux (appelés aussi levées), dont la composition res-
semble à celle du front avec des éléments solides plus fins et qui se déposent parallè-
lement à l’axe de la coulée. Ces dépôts proviennent du front, dont les pertes viennent
s’accumuler progressivement sur les marges, en arrière. On peut observer un grano-
classement dans ces dépôts latéraux perpendiculairement au sens de l’écoulement
avec les éléments les plus grossiers vers l’extérieur (Fig. 3.4c).
(4) la queue composée majoritairement d’éléments très fins et qui peu être consi-
dérée d’un point de vue rhéologique comme une écoulement hyper-concentré (teneur
en eau plus élevée, Fig. 1.6). La queue érode souvent les derniers dépôts mis en place
par le corps et peut être à l’origine de surfaces d’érosion très marquées (Clauzon,
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1982).
Figure 3.4 – Morphologie et entités fonctionnelles d’un debris flow (d’après Re-
maître (2006)). (a) Profil longitudinal, vue en plan et profil transversal d’un debris
flow (d’après Johnson et Rodine (1994)) ; (b) photographie d’un lobe de dépôts sur
le torrent de Faucon (d’après Remaître et al. (2005a)) ; (c) les entités fonctionnelles
d’un debris flow (d’après Bardou (2002)).
Suite à un événement érosif type debris flow, des indices morphologiques per-
mettent de reconnaitre son passage sur le terrain grâce à 3 zones en particuliers
(Johnson et Rodine, 1994) (Fig. 3.5) :
(1) La zone source où s’initie le debris flow est le siège d’une érosion importante.
La profondeur d’incision et la surface affectée contrôlent (i) le volume impliqué
dans la coulée et par conséquent (ii) la morphologie de la coulée ainsi que (iii) son
impact morphologique sur le versant. Cette zone d’initiation est appelée également
« alcôve ». Elle est située en amont ou à mi-versant, où les pentes sont supérieures
à 25°. Elle a en général une forme semi-circulaire et présente le plus souvent une
cicatrice d’arrachement pouvant atteindre plusieurs mètres de hauteur.
(2) le chenal qui canalise le transport en aval de la zone source. L’incision (liée
au cisaillement exercé par le matériau transporté à la base du chenal) peut être forte
lorsque le volume de la coulée est important et/ou lorsque la coulée se déclenche suite
à la rupture d’un barrage et empreinte alors un chenal déjà existant. Les chenaux
sont latéralement bordés de dépôts abandonnés lors de la progression de la coulée.
Ces dépôts, dont l’épaisseur peut atteindre 2 à 3 mètres, sont les levées latérales.
(3) le lobe de dépôts qui se forme généralement à la faveur de pentes plus faibles.
C’est dans cette zone que se dépose le volume le plus important de matériel érodé
en amont.
3.2 Debris flow : état de l’art 83
Figure 3.5 – (a) Morphologies laissées suite au passage d’un écoulement type de-
bris flow (d’après Védie (2008)) ; (b) photographie d’une alcôve sur les versants du
plateau de Campo Imperatore (Abruzzes, Italie, terrain réalisé en 2011) ; (c) photo-
graphie du chenal et des levées latérales suite à un debris flow (Vallée de la Clarée,
Alpes, terrain réalisé en 2010) ; (d) photographie d’un lobe de dépôts dans le massif
des Ecrins (terrain réalisé en 2010).
3.2.3 La phénoménologie des debris flows
3.2.3.1 Le déclenchement
Le déclenchement des debris flows est conditionné par 2 facteurs essentiels (Caine,
1980; Johnson et Rodine, 1994; Iverson, 1997) (Fig. 3.6) :
(1) La présence d’eau nécessaire au déclenchement des debris flows. Ces écoule-
ments sont souvent associés à des événements météorologiques extrêmes, tels que les
cyclones, les orages et la fonte brutale de neige ou de glace. On distingue habituel-
lement deux types principaux de mécanismes à l’origine des debris flows : (i) une
initiation à partir d’un glissement de terrain par dilatance et liquéfaction de la masse
de matériau (Pierson, 1980; Larsson, 1982; Johnson et Rodine, 1994; Iverson, 1997;
Malet et al., 2005) et (ii) une initiation suite à une rupture de barrage libérant une
masse de matériau piégé (Johnson et Rodine, 1994; Costa, 1994; Takahashi, 1981).
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Généralement, les debris flows se forment durant des épisodes de précipitations in-
tense (Fig. 3.6) permettant d’amorcer le processus de transport solide (Anderson
et Sitar, 1995). Ces précipitations vont contrôler les phénomènes de saturation des
sols, de perte de cohésion capillaire des sols non saturés, la montée des pressions
interstitielles et la recharge des nappes (Reid et al., 1997). Autre cas, la rupture de
poches d’eau peut libérer suffisamment d’eau pour permettre la formation de debris
flows comme souvent observé en environnements glaciaires et périglaciaires (French,
2007; Costard et al., 2007a).
Figure 3.6 – Facteurs contrôlant le déclenchement des debris flows ((Jomelli et al.,
2004)).
(2) le stock de débris mobilisable indispensable à la formation du debris flow
(Pech et Jomelli, 2001) (Fig. 3.6). Ainsi, l’absence d’un volume de débris suffisa-
ment important peut empêcher le debris flow de se produire, même si les condition
météorologiques sont favorables. En milieu froid, le renouvellement du stock de dé-
bris se fait principalement par des processus de gélifraction, érodant progressivement
les versants des montagnes. La vitesse de renouvellement en débris dépend en grand
partie de la surface du versant fournissant le matériel (Jomelli et al., 2003), mais
également de la durée pendant laquelle un versant est soumis au gel et de l’intensité
des épisodes froids (Jomelli et al., 2003, 2004).
3.2.3.2 L’écoulement et la propagation
Les debris flows peuvent être considérés à l’échelle macroscopique comme de
la matière en déformation continue, cinématiquement monophasique et se compor-
tant comme un fluide homogène (Bardou, 2002). Les pulsations intermittentes dans
l’écoulement vont donner lieu à des bouffées successives, plus ou moins espacées dans
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le temps. Chaque bouffée peut être considérée comme un ensemble indépendant avec
ses propres caractéristisques (vitesse d’écoulement, volume..) (Johnson et Rodine,
1994; Major et Pierson, 1992).
Figure 3.7 – Description des différentes phases d’un debris flow en un point donné
du lit ((Remaître, 2006) modifié d’après Bardou (2002)).
La dynamique des debris flows peut être divisée en 3 phases distinctes. La pre-
mière est la phase très brève de déclenchement durant laquelle la densité du mélange
composant l’écoulement est très proche de l’eau avec très peu d’intéractions entre
les particules solides (Lorenzini et Mazza, 2004). La phase suivante plus longue est
la phase intermédiaire qui correpond à la mise en mouvement du debris flow du-
rant laquelle la densité du mélange est particulièrement élevée avec de nombreuses
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interactions entre les particules solides. Durant la troisième et dernière phase, une
décélération progressive du debris flow s’opère, s’achevant par le dépôt de tous les dé-
bris transportés. Enfin, la formation d’un squelette rigide (lévées latérales et lobe de
dépôts) traduit la consolidation de la fraction solide. Cette succesion d’évenements
schématisée dans la Fig. 3.7 se reproduit pour chaque nouvelle bouffée.
Le comportement particulier des debris flows est la conséquence de 3 mécanismes
principaux (Lorenzini et Mazza, 2004) :
- la perte d’eau et de particules fines, causée par l’adhésion sur les flancs du
chenal ;
- le granoclassement inverse qui durant la progression de l’écoulement accumule
les gros blocs au front du debris flow, favorisant ainsi les intéractions et la friction
entre les particules et la formation possible de barrage en aval ;
- le comportement plastique des fluides interstitiels qui contribue également à
ralentir l’écoulement.
3.2.4 Facteurs d’instabilités
D’une manière générale, l’initiation d’une instabilité de pente résulte d’une com-
pétition entre les forces agissant en faveur du mouvement (forces tractrices) et les
forces entravant le mouvement.
Figure 3.8 – Bilan des forces et définition des paramètres géométriques du chenal
(d’après Gargani (2004a)).
Sur un versant, la force conductrice de l’ensemble des mouvements de terrain est
la gravité. Dans le cas de la modélisation des processus de surface, les forces qui
conditionnent la dégradation des versants sont essentiellement liées à l’écoulement
d’eau (Gargani, 2004a). On exprime généralement l’influence de ces forces sur les
parois ou le fond d’un chenal à travers la contrainte de cisaillement (Bagnold, 1956,
1963; Miller et al., 1977; Komar, 1996). La formulation usuelle de cette contrainte
de cisaillement (Allen, 1985) dans un chenal, déduite d’un raisonnement sur le bilan
des forces à l’équilibre s’écrit :
τ =
wh
2h+ w
gρ sin β (3.1)
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où w est la largeur du chenal, h sa profondeur, g l’accélération de la gravité, ρ
la masse volumique du fluide et β la pente (Fig. 3.8). Dans le cas w » h et que la
pente S est faible, cette expression peut s’écrire :
τ = hgρS (3.2)
En compétition avec la force tractrice de contrainte de cisaillement τ , la résistance
au cisaillement τ0 joue le rôle de seuil de stabilté. Si la contrainte de cisaillement
dépasse le seuil de stabilité du sol, une instabilité se déclenche. La résistance au
cisaillement est définie par la loi de Mohr-Coulomb qui établie que les conditions
critiques sont atteintes sur une surface lorsque la valeur de résistance au cisaillement
égale ou dépasse le seuil défini par l’expression suivante :
τ0 = c+ σ tanφ (3.3)
où c correspond à la cohésion, σ à la contrainte normale et φ à l’angle de friction
interne, qui dépend de la granulométrie et de la géométrie de la pile de débris. En
conditions statiques, l’angle de friction interne varie de 20° à 45°, et il chute à 3-4°
en conditions dynamiques soumis à des taux de déformation élevés (Allen, 1985;
Lorenzini et Mazza, 2004).
Les facteurs favorisant les instabilités sont nombreux, nous pouvons citer notam-
ment :
- la pente dont la valeur critique est celle de l’angle de repos du matériau (Allen,
1985) ;
- l’altération du matériau qui réduit la cohérence et la résistance au cisaillement ;
- la teneur en eau ;
- la végétation ;
- une surchrage de divers origine ;
- la présence d’une interface imperméable qui joue le rôle d’un plan de glissement
comme par exemple le toit du pergélisol en milieu froid (French, 2007).
3.2.5 Lois de comportement des debris flows
Malgré de nombreuses études concernant la rhéologie des debris flows (Phillips,
1991; Major et Pierson, 1992; Coussot et Piau, 1994; Iverson, 1997), le comporte-
ment rhéologique de ces écoulements, à l’interface entre le domaine de plasticité et
le domaine de liquidité, reste encore mal compris (Malet et al., 2002). Une réponse
simple permettant de modéliser le comportement rhéologique de ces mouvements de
terrain est impossible à formuler du fait des propriétés contradictoires que possèdent
les debris flows.
Il est connu que ces écoulements sont capables de transporter des objets métriques
à plurimétriques (rochers, voitures, arbres, rovers martiens...). Ces observations sont
encore plus frappantes quand on remarque que ces blocs remaniés sont dispersés de
manière quasi homogène sur l’intégralité des dépôts, impliquant que les gros débris
n’ont pas coulé à la base du debris flow. Pourtant, ces blocs et ces rochers pré-
sentent dans la plupart des cas une densité plus importante que le fluide visqueux
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qui les englobent (Table 3.1). Une explication possible est que la matrice entourant
les particules en suspension se comporte comme un solide et soit suffisamment forte
(par rapport au poids des débris) pour éviter qu’ils ne coulent (Allen, 1985; Iverson,
1997). On comprend d’autant mieux la complexité de modélisation des debris flows
sachant que leur comportement se situe à la frontière entre les liquides et les solides.
D’un point de vue général, le comportement d’un matériau peut être caractérisé
(i) de plastique lorsque la contrainte de cisaillement τ et la résistance au cisaillement
ζ sont indépendants, (ii) visqueux si ces deux paramètres se comportent de manière
dépendante, (iii) visco-plastique si les deux cas précédents se révèlent présents dans
le comportement du matériau décrit (Lorenzini et Mazza, 2004). De ce point de vue,
les debris flows peuvent être considérés comme se comportant de manière similaire
à un fluide visco-plastique.
Il semble donc qu’un modéle rhéologique développé pour simuler les debris flows
devrait prendre en compte à la fois le comportement solide et le comportement
liquide de l’écoulement. Dans cette optique, différents modèles rhéologiques ont été
développés pour les debris flows : le modèle bilinéaire (Locat, 1997), le modèle
de Bingham (Johnson et Rodine, 1994) et le modèle d’Hershel-Bulkley (Coussot,
1993) (Fig. 3.9). Les lois de comportement visco-plastique considèrent les debris
flows comme des fluides newtoniens à seuil, qui ne peuvent se mettre à couler sans
qu’une certaine contrainte leur soit appliquée. Les modèles proposés sont des modèles
qui nécessitent d’être calibrés à des mesures rhéologiques réalisées en laboratoire
(Remaître, 2006).
Dans les deux modèles rhéologiques de Bingham et d’Herschel-Bulkley, le fluide
est considéré comme constitué de 2 couches distinctes, une couche en cisaillement et
une seconde couche compacte (Remaître et al., 2005b). Ces 2 modèles s’expriment
de la manière suivante (Allen, 1985) :
τ = τ0 + κ(
dU
dγ
)
n
(3.4)
où τ correspond à la contrainte de cisaillement (Pa), τ0 le seuil de contrainte
(Pa), κ la viscosité apparente (Pa.s), dU
dγ
le taux de cisaillement (s−1) et n l’exposant
d’une loi de puissance. Le comportement est de type Bingham lorsque n = 1 et de
type Hershel-Bulkley lorsque n = 1/3. Ces modèles rhéologiques sont utilisés afin de
modéliser le déplacement des debris flow.
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Figure 3.9 – Rhéogrammes types de 3 modèles rhéologiques de debris flows (d’après
Remaître (2006)).
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3.3 Le cratère Russell
L’étude morphologique des ravines observées à la surface de la mégadune Russell
et leur processus de formation a fait l’objet d’une publication dans la revue Plane-
tary and Space Science en 2012 (Jouannic et al., 2012). Ce sous-chapitre sera donc
constitué de cet article, précédé d’un bref résumé en francais.
3.3.1 Contexte de l’étude et résumé
La présence de ravines (gullies) sur les dunes de sable de Mars soulève de nom-
breuses questions relatives aux propriétés du fluide et à la quantité de fluide impli-
quée dans la mise en place des ravines. Nous avons mené une étude sur les ravines
de la dune Russell (54.50S ; 12.70E, Fig. 3.10) où ces morphologies ont été observées
sur des pentes moyennes relativement faible (∼10°), en utilisant les images haute
résolution HiRISE et les Modèles Numériques de Terrain associés. Ces ravines pos-
sèdent des levées latérales, sont sinueuses et montrent des connexions arborescentes
surtout dans la partie amont. En considérant la présence d’un environnement péri-
glaciaire constitué d’un sol riche en glace et possédant une couche active, nous avons
montré que la mise en place de ces morphologies implique la présence d’un liquide.
Les propriétés mécaniques de ce liquide ont été calculées sur la base de relations
empiriques terrestres.
Une analyse morphologique quantitative a pu mettre en évidence que la viscosité
de ce fluide décroit de l’amont vers l’aval, ce qui implique un accroissement de la
concentration en liquide de 28% à 39%. Ces observations ont également permis de
caractériser l’écoulement en terme de vitesse, de débit, de taux d’érosion et de sédi-
mentation, de concentration en solide et en fluide et d’estimer le taux d’évaporation.
Le volume total de matériel érodé et déposé est de l’ordre de 15000m3 à 19000m3. Le
volume d’eau total nécessaire pour créer une seule ravine est de l’ordre de 4500m3
à 7000m3. En considérant que le debris flow incorpore l’eau de la couche active sur
laquelle il s’écoule, il faut entre 400m3 et 900m3 d’eau pour initier la mise en place
du gully provenant de la partie amont.
3.3.2 Morphological and mechanical characterization of gul-
lies in a periglacial environment : the case of the Russell
crater dune (Mars)
G. Jouannic, J. Gargani, F. Costard, G. G. Ori, C. Marmo, F. Schmidt, A. Lucas
3.3.2.1 Introduction
Presently, liquid water is unlikely to be found on the surface of Mars because of
atmospheric pressure/temperature conditions below the triple-point of water. Ho-
wever, gullies discovered by Malin et Edgett (2000) suggest that significant amounts
of liquid water has flown on Mars in the recent past. These gullies are among the
youngest features on Mars, based on the scarcity of cratered gullies (Heldmann et al.,
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2007) and their superposition on relatively young formations such as dunes (Reiss
et al., 2004).
The presence of gullies on Martian dunes is rare and the processes, as well as the
origin of the fluid necessary for their formation, currently remain poorly understood.
On Earth, only few gullies have been observed on dunes in an arid environment due
to granular flow processes (Cunene Sand Sea in Namibia and White Sand in New
Mexico ; Horgan and Bell, 2012). On Mars, several hypotheses have been suggested
for the formation of gullies : (i) runoff and debris flows with liquid water from
groundwater aquifers (Heldmann et Mellon, 2004; Malin et Edgett, 2000), (ii) snow-
melt (Christensen, 2003; Dickson et al., 2007; Hauber et al., 2011; Williams et al.,
2009), (iii) liquid CO2 breakout (Musselwhite et al., 2001), (iv) melting of near-
surface ground ice (< 1 m meter) at high obliquity (Costard et al., 2002; Mangold
et al., 2003, 2010), (v) geothermally-heated aquifers (Gaidos, 2001; Hartmann et
Neukum, 2001), (vi) the presence of brines (Chevrier et al., 2009b; Knauth et al.,
2000; Knauth et Burt, 2003), (vii) processes involving CO2 frost (Cedillo-Flores
et al., 2011; Hoffman, 2002; Ishii et Sasaki, 2004).
This study focuses on morphology of gullies over a megadune located in Russell
crater (54.5°S ; 12.7°E ; Fig. 3.10). This crater is located ∼1000 km west of Hellas
basin. A wide dune field extends into the crater with a large dune to the east. This
megadune is about 500 m high and 40 km long, and it is interpreted as a transverse
dune built by wind from the northeast (Gardin et al., 2010). The southwest face
of the megadune displays more than 300 gullies (Fig. 3.11). These Martian erosion
features on dunes were interpreted as similar to terrestrial debris flows (i.e. a mixture
of solid detritus and a significant proportion of liquid water from 10% to 50%, moving
under gravity ; (Allen, 1985; Coussot et Meunier, 1996)) due to their morphological
resemblances (Mangold et al., 2003; Reiss et Jaumann, 2003).
Figure 3.10 – (a) Topographic map of the Russell crater (shaded and colored relief
image computed from the MOLA DEM and a HRSC DEM). (b) Mosaic of Context
Camera (CTX) images on the Russell crater dunes field and location of the Russell
megadune.
The current daily mean temperatures on the Martian surface are lower than
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0°C. Despite spacecraft observations and models showing that surface temperatures
above 0°C are common during summer (Haberle et al., 2001; Richardson et Mischna,
2005), only the first few millimeters of the ground can be warmed enough to achieve
the melting of water under these conditions (Costard et al., 2002; Kreslavsky et al.,
2008). The Russell megadune is well known to be influenced by seasonal flow activi-
ties during the past 3 years due to the presence of CO2 ice and H2O ice (Ceamanos
et al., 2011; Gardin et al., 2010; Reiss et al., 2010). Consequently, the Russell crater
dune morphologies are a superimposition of present flow activities and older erosion
features. The morphologies formed by these seasonal processes are rather different
(smaller dimension, lower quantity of transported material) in comparison to the stu-
died gullies (Jouannic et al., 2011). The seasonal processes involved for the formation
of these new morphologies and the process of formation of gullies could be certainly
different. The possible genetic link or similarity in the process of formation between
present seasonal flow activity and older erosional processes is beyond the aim of
this study. Concerning gullies, previous studies have suggested that the formation
of these morphologies involves flows with a significant proportion of liquid as indi-
cated by the presence of sinuosity and connections between the channels (Costard
et al., 2002; Mangold et al., 2003; Védie et al., 2008). Moreover, recent numerical
simulations have shown that sinuous shapes of these Martian gullies over dunes can
be better explained by sediment-water mixing flows (Mangold et al., 2010). This
study aims to test the robustness of the hypothesis that gully formation occurred in
a periglacial environment due to liquid flows.
We propose to revisit the sediment and flow dynamics of gullies, using new mea-
surements based on High Resolution Imaging Science Experiment (HiRISE) images
(McEwen et al., 2007) and HiRISE Digital Terrain Models (DTM). In particular,
the lack of terminal lobate deposits and the presence of small pits observed around
the gully termini (Figs. 3b, 3c and 3d) raised questions about the downstream dy-
namics of gully formation. We use empirical equations based on the field study of
terrestrial debris flows to calculate the physical properties of Martian flows. These
physical parameters (flow velocities, flow discharge, viscosity and Reynolds number)
are calculated all along the entire length of the flow on the basis of morphologic
parameters measured at several cross-sections across the channel of one gully. This
method has never been applied to Martian debris flows using an accurate DTM and
allows the determination of changes for each calculated physical parameter along the
channel. Cross-sections are obtained from a new HiRISE DTM specially produced
to study gullies on the Russell megadune. The high resolution DTM allows us to
improve our knowledge of the gullies geometry and to precisely map erosion and
deposition area along the slope. Furthermore, it makes it possible to measure mass
balance along one gully and estimate the eroded and deposited volume.
The aim of this study is to better characterize the physical properties of the
flow which generated Martian gullies on dunes, using high-resolution data, in order
to constrain the formation process of gullies. In section 3.3.2.2, we briefly present
the HiRISE DTM processing method. In section 3.3.2.3, we describe the gullies on
the Russell megadune using the HiRISE images and DTM. In section 3.3.2.4, we
estimate the physical properties of the flows (velocities, flow rates, viscosities) using
terrestrial empirical equation and calculate the volume balance for one gully and
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deduce the fluid concentration necessary for one gully formation. In section 3.3.2.5,
the volume of liquid water necessary for gully formation, the origin of water and
the Martian flow dynamics are discussed. Finally, a model for gully formation is
proposed.
Figure 3.11 – (a) Mosaic using HiRISE images PSP_007229_1255 and
PSP_007519_1255 (a) Global view of gullies on the Russell crater dune ; (b, c
and d) Evidence of major regressive erosion at the intersection of the main mega-
dune crest and secondary dunes crests. Wider gullies (20 m and more) are located
downstream from these major erosive areas. Image credits NASA/JPL/University
of Arizona.
3.3.2.2 Data and methods
The quantitative topographic analysis is based on a new HiRISE DTM (more
precise than MOLA and HRSC data). The DTM used in this study has been ex-
94 Chapitre 3 : Etude des ravines à la surface des dunes martiennes
tracted at Caltech using methods developed by the USGS (Kirk et al., 2008) (see
Supplementary Material for the explanation on the HiRISE DTM creation).
The HiRISE DTM allows small-scale channels to be resolved (Pelletier et al.,
2008). The high resolution DTM of the Russell crater dune (Fig. 3.14) reveals fine-
scale structures of the gullies such as lateral levees and channels (unresolved in
MOLA and HRSC topography until now). Concerning the uncertainty of the Hi-
RISE DTM, previous studies have estimated their vertical precisions to be better
than 25 cm (Mattson et al., 2011; Pelletier et al., 2008). In our case, we estimated
this vertical precision with the standard formula of the expected vertical precision
(see Supplementary material). We thus obtained a realistic value of vertical precision
of 0.62 m for the whole DTM grid. Locally, this value could be smaller, particularly
when the correlation is better, which is specifically the case over the gullies (Fig.
3.26). In this study, we considered vertical uncertainties of 0.25 m along the gullies
of the Russell crater dune DTM (see supplementary material, Fig. 3.26). The length
and area measurements have been conducted on HiRISE images with resolutions
between 25 cm/pixel and 50 cm/pixel. In this study, the horizontal uncertainties are
considered to be of 50 cm/pixel for measurements made on HiRISE images. Conse-
quently, the HiRISE DTMmakes it possible to measure mass balance along one gully
and to estimate the eroded and deposited volume. Therefore, we have calculated the
volumetric difference between two DTM’s using the 3D Analysts Tools of ArcMap
software. The two surfaces correspond to (i) HiRISE DTM, (ii) an interpolated plane
surface (using the universal Krige interpolation method) corresponding to the dune
topography before the formation of the gully.
3.3.2.3 Geomorphological observations
A total of about 300 long and narrow gullies are observed on the SW flank of
the Russell megadune (Fig. 3.11). Gullies are practically parallel and they follow the
direction of the slope. The individual gullies of the Russell crater dune are slightly
sinuous, and they have lengths of about 2 km along slopes ranging from 25° to
5° and widths between 3-30 m. The highest sinuosity index (> 1.05) and highest
concentrations of connections between channels occur in an area located ∼150 m
below the dune crest where the slope ranges from 9° to 12° (Fig. 3.12). Downstream,
we observe the existence of lateral deposits (levees) on each side of the channel.
Several gully termini that show evidence for multiple flow events (Figs. 3.12b and
3.12c) have been recently observed at the front of the gullies (Reiss et al., 2010).
At the front of gullies, small pits can be observed around the termini and along the
final well-developed levees (Figs. 3.12b and 3.12c). A surprising observation is the
lack of a final lobate deposit at the end of most of the gullies (Figs. 3.12b, 3.12c
and 3.12d). Only a few gully termini have a final « amphitheatre » morphology
produced by the continuity of the levees (Fig. 3.12e), and we rarely observed a final
well-developed lobate deposit (Fig. 3.13) similar to terrestrial debris flows in the
studied area. Nevertheless, several gullies with lobate deposits are present in the
Russell crater dunes field.
Most of the largest scale alcoves are located at the intersection of the main
megadune crest and the secondary perpendicular dunes crests (Figs. 3.11b, 3.11c
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and 3.11d). The widest channels are located downstream of these areas with a mean
channel width of ∼10 m. Below the intersection between dunes crests, channels can
reach a width of 30 m. We measured several morphological parameters for six cross-
sections along one gully (Table 3.15). These measured parameters are used in section
3.3.2.4 to calculate the mechanical flow properties of the gullies. We used HiRISE
DTM, HiRISE images the software ArcGIS to measure cross sectional area A, wetted
perimeter P, channel slope S, channel width W, channel depth T, levees thickness
h (Fig. 3.17b), the gully area (channel area plus levee area) and the volume of VD
deposited and eroded material VE (Tables 3.15 and 3.16). We calculated the eroded
and deposited volume (between two cross-sections) for one gully (Tables 3.15 and
3.16). We observe that the deposited material volume (Fig. 3.18) is accumulated
on levees on each side of the channel. The levees thickness increases downstream
in the gully as a function of the slope decrease. In the upper part of the dune, the
deposition is almost nonexistent. In the middle part of the slope, the levees reach an
average thickness of ∼1 m. Downstream, the accommodated volume of deposition
is higher and levees can locally exceed 1.5 m in height. Within the channel, the
maximum erosion depth is about 2 m at the top of the dune and locally exceeds 3
m (Fig. 3.18). A mean erosion depth of ∼2 m is located on the intermediate slope
(∼7°) in the middle part of the dune. At the bottom of the dune (lowest slope of
∼5°), the incision depth and the channel width decrease as a function of the slope
decrease. The total estimated volume of deposition VD is ∼14850m3 and the total
estimated volume of erosion VE is ∼18890m3 (Table 3.16).
Previous studies have interpreted the gullies as results of debris flows process
(Mangold et al., 2003; Miyamoto et al., 2004). On Earth, debris flows consist of a
mixture of solid detritus with a significant proportion of liquid water moving under
gravity in a state of general flow (Allen, 1985; Coussot et Meunier, 1996). They
are normally initiated on slopes exceeding 10° and they can flow on slopes of 1°
to 2°. They are commonly hundreds of meters to kilometers long, tens to hundreds
of meters wide, and decimeters to meters thick (Iverson, 1997). Debris flows are
composed of three parts : (i) the alcove which corresponds to the source area, (ii)
the channel bordered on each side by lateral deposits called « levees », and finally
(iii) the depositional fan (Allen, 1985). From a morphological point of view, the
gullies of the Russell megadune are very similar to terrestrial debris flows due to (i)
the presence of high sinuosity (sinuosity index > 1.05), (ii) the presence of alcoves,
channels and levees which imply the presence of a significant proportion of liquid
in the flow. On the Russell crater dune, only a small area located under the crest
presents a slope higher than 25° and the mean slope of the dune is ∼8°. It would
be difficult for dry granular flows to slide over more than 2 km on such a low
slope (Mangold et al., 2003). As demonstrated in previous studies (Mangold et al.,
2003, 2010; Miyamoto et al., 2004; Reiss et Jaumann, 2003; Reiss et al., 2010), a
debris flow-type process and the presence of a liquid fraction remain most plausible
explanation for the formation of the gullies on the Russell crater dune. The exception
of the apparent lack of terminal deposits in most of the cases in the field dune raise
questions about the downstream dynamics of gully formation, but does not eliminate
the debris flow hypothesis.
Apparently, there has been no gully formation on Russell crater dune during the
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monitoring period spanning the availability of the current HiRISE images and the
oldest MOC images.
However, different levels of channel reworking and small channel incisions (2 m
width and ∼100 m long) are visible on the dune slope (Reiss et al., 2010). This sea-
sonal activity generates morphologies relatively different from the gullies previously
described, with the formation of a peculiar distributary pattern formed by nume-
rous small interconnected and sinuous rills (sinuosity indices are ∼1.1, mean channel
width is 1 m). The new distributary pattern is shorter and narrower than the gullies.
The presence of bedforms in the older channel (Reiss et al., 2010) also indicates an
aeolian transport of fine particles on the dune in the recent past (Fig. 3.12d).
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Figure 3.12 – The following morphologies have been observed on the HiRISE image
PSP_007519_1255. (a) Location of the area of high sinuosity and high connections
between gullies at the top of the megadune (black dashed line) and alcoves under
the dune crest (white dashed line) ; (b) HiRISE image showing channel sinuosity,
levee deposit and small pits especially visible in the terminal part of the gullies ;
(c) Multiple flow evidence along the same gully ; (d) Presence of bedforms in two
older reworked channel filled by pristine material ; (e) Two gully terminations, the
termination on the right of the image shows a final « amphitheatre » morphology with
a small frontal deposit. HiRISE Image credits NASA/JPL/University of Arizona.
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Figure 3.13 – (a) Mosaic using HiRISE images PSP_007229_1255 and
PSP_007519_1255 (a) Global view of gullies on the Russell crater dune ; (b, c
and d) Evidence of major regressive erosion at the intersection of the main mega-
dune crest and secondary dunes crests. Wider gullies (20 m and more) are located
downstream from these major erosive areas. Image credits NASA/JPL/University
of Arizona.
Figure 3.14 – (a) Perspective hill shaded view of the megadune Russell compiled
with the HiRISE digital elevation model. We underline the location of the studied
gully (black outline).The vertical exaggeration is two times. (b) Zoom on gullies
on the HiRISE image overlained by contour lines. The contour lines highlight the
V-shaped channel morphology of the gullies and the good topographic extraction of
the gullies morphology on the DEM.
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3.3.2.4 Flow mechanical properties
Under the assumption that the Russell crater dune gullies are formed by a de-
bris flow process, we propose to better characterize the physical properties of the
flow in the following section. Afterwards, we will compare the calculated values with
previous terrestrial and Martian studies on debris flows and we will assess the consis-
tency of the debris flow hypothesis. All the vertical and horizontal error bars are
calculated considering a 25 cm vertical uncertainty and a 50 cm horizontal uncer-
tainty and we calculate the uncertainty for each parameter using partial derivatives
to propagate errors.
Figure 3.16 – Summary of the measured parameters of the studied gully.
Estimation of the flow velocity and the flow discharge
In order to describe the flow behavior, we estimated the velocity profile along the
channel. Different approaches have been proposed to estimate the velocity of debris
flows (Hung et al., 1984; Rickenmann, 1999). In this study we propose to apply
the Manning equation to predict the mean flow velocity (Sellin, 1969). This simple
equation allows us to calculate a first order value of the velocity based on quantifiable
parameters measured on the HiRISE images and DTM. The Manning equation has
previously been applied in many hydrodynamic studies on Earth (Garcia-Castellanos
et al., 2009; Garcia-Castellanos et Villasenor, 2011; Pierson, 1986; Institute, 1988;
Rickenmann, 1993, 1999) and on Mars (Kleinhans, 2005; Kolb et al., 2010; Komar,
1979; Pelletier et al., 2008; Wilson et al., 2004). Komar (1979) applied corrections
to the Manning equation due to the gravity difference between Mars and Earth.
We have used this method on the HiRISE DTM in order to calculate several values
of flow velocities along one channel (Fig. 3.17). The mean flow velocityv along a
cross-section is (Komar, 1979) :
v = (1/n)(gM/gE)
1/2Rh2/3S1/2 (3.5)
where n is the Manning coefficient, gM is the gravity of Mars (3.72 m.s−2), gE is
the gravity of Earth (9.81 m.s−2), Rh is the hydraulic radius and S the tangent of
slope. The hydraulic radius Rh represents the ratio between the cross sectional area
of the flow A and the wetted perimeter P , (Fig. 3.17b, Table 3.15) :
Rh = A/P (3.6)
The Manning coefficient n depends on the surface (material roughness). A coar-
ser surface grain size tends to result in a higher value for n than the finer surface
grain size (Rickenmann, 1999). A very fine particle diameter (400-500µm±100) has
been estimated for the Russell crater dune (Tirsch, 2008). Experiments conducted
in a flume to simulate debris flows have demonstrated that a mean value of n is 0.05
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for fine surface material (Weber et Rickenmann, 1999). A similar value of 0.05 for
the Manning coefficient was previously used to estimate water flow velocity on Mars
(Kolb et al., 2010; Pelletier et al., 2008; Wilson et al., 2004). The uncertainty in the
value of n will generate an uncertainty in the calculation of the velocity v from equa-
tion (3.5). However, the calculated uncertainties are one order of magnitude smaller
than the calculated velocities (Table 3.19). By this way, we have estimated that the
flow velocities v on the Russell megadune ranged from 5.1 to 6.9 m.s−1 (Table 3.19).
We observed a small decrease of velocities from upstream to downstream (Fig. 3.20a).
These values are similar to terrestrial debris flows velocities measured in the field
(e.g., 0.8-28 m.s−1 ; Rickenmann (1999)). The flow velocities are also in the range
of previous estimations on Mars. For example, Mangold et al. (2003) estimate flow
velocities between 1 and 7 m.s−1 using the asymmetric levees method of Johnson et
Rodine (1994).
The time duration t of the flow can be estimated thanks to the previously cal-
culated flow velocity v :
t = Ds/v (3.7)
where Ds is the distance covered by the flow from the source. The time necessary
to form this flow is about 325 ± 38 s (Table 3.19).
Considering the debris flow velocity is constant at a given point (reasonable
approximation for a plug flow), we estimate the total (solid and liquid) viscous flow
discharge Q using the cross sectional area A (Fig. 3.17b) and the estimated flow
velocity v :
Q = Av (3.8)
The flow discharge Q ranges from 159 to 223 m3.s−1 and we observe a decrease
from upstream to downstream with distance (Fig. 3.20b, Table 3.19).
Calculation of the flow viscosity
Viscosity describes the fluid’s internal resistance (fluid friction) to flow. Thus,
the less viscous the fluid is, the greater and quicker movement will be. Viscosity is
an essential parameter to characterize the rheological properties of flows. Viscosity
µ can be determined by the equation (Allen, 1997) :
µ = ρgM sin(α)T
2/(2v) (3.9)
where ρ is the flow density, α is the slope and T is the channel depth. On Earth,
the mixture density ρ (solid and fluid) of debris flows varies from 1400 kg.m−3 to
2500 kg.m−3 (Takahashi, 1981). Variations of this parameter only generate minor
modifications to the viscosity estimations and we use a usual density value of 2000
kg.m−3 (Johnson et Rodine, 1994; Mangold et al., 2003) to predict the viscosity.
The channel depth was measured using the cross sections (Fig. 3.17). On Earth,
the viscosity of a debris flow ranges from 1 to 10000 Pa.s for typical solid fraction
of 50% to 90% (Corominas et al., 1996; Iverson, 1997). Our resulting estimations
of the viscosity (159-660 Pa.s, Table 3.19) are consistent with previous estimations
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Figure 3.17 – Position of the six cross sections studied along the gully. The num-
ber of each cross section corresponds to the numbers used in all the tables. HiRISE
image PSP_007229_1255 on the left. HiRISE Image credits NASA/JPL/University
of Arizona. (a) Schematic cross section of the deposition morphologies related to
a debris flow. The straight dotted line corresponds to the dune surface before the
start of the debris flow (pre-flow surface). The grey areas above the pre-flow sur-
face correspond to levees (deposited material) and the hatched area below this line
corresponds to the eroded material. (b) The grey area corresponds to the flow cross-
sectional area A, and the wetted perimeter P (in dotted line) is equal to the contact
length between the flow and the channel bottom and sides. W, h and T correspond
to the channel width, the levee thickness and the channel depth respectively.
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for Martian debris flows (40-1040 Pa.s for Mangold et al. (2010) ; <1000 Pa.s for
Miyamoto et al. (2004)). Our results demonstrate that the viscosity decreases from
the upstream part to the downstream part (Fig. 3.20c).
Figure 3.18 – Distribution of (a) deposited material and (b) eroded material vo-
lume along one gully. The volumes were derived from a HiRISE DTM. The ero-
sion is concentrated in the channel. The higher the slope, the larger is the erosion.
The deposits pile up along the levees on each side of the channel. The smaller the
slope, the larger is the volume of lateral deposit. (c) Schematic representation of
the debris flow geometry used to calculate the sedimentation rate between 2 cross-
sections. The hatched area corresponds to the deposition area and the grey area
corresponds to the volume of deposited material (above the pre-flow surface). (d)
Schematic representation of the debris flow geometry used to calculate the erosion
rate between 2 cross-sections. The hatched area corresponds to the eroded area.
The grey area corresponds to the volume of eroded material (below the pre-flow
surface). The background is the HiRISE image PSP_007229_125. HiRISE Image
credits NASA/JPL/University of Arizona.
Calculation of the Reynolds number
The Reynolds number Re is used to characterize the laminar or turbulent beha-
vior of the flow. It is a dimensionless number that includes the main flow characte-
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ristics : velocity, depth, and the fluid density and viscosity. This number is estimated
with the equation :
Re = ρWv/µ (3.10)
where W is the width of the channel. The estimated values of the Reynolds
number Re calculated on the gullies range from 276 to 609 characterizing a laminar
flow regime (Table 3.19). The maximum Reynolds number at which laminar flow
is sustained is about 500. Above values of about 2000, flow is turbulent (for a wa-
ter/sediment mixing), and between 500 and 2000 laminar and turbulent flows are
both present (Tritton, 1988).
Figure 3.19 – Summary of the velocity v, duration time t, total discharge Q, visco-
sity µ, Reynolds number Re, fluid concentration Cf , liquid Qf and solid Qs discharge
calculated along the studied gully. Equation used to calculate each parameter : aeq.
(3.5) and (3.6) ; ) ; beq. (3.7) ; ceq. (3.8) ; deq. (3.9) ; eeq. (3.10) ; feq. (3.11) and
(3.12) ; gQf = QCf and equation (3.12) ; hQs = QCs and equation (3.11).
Estimation of solid and fluid concentration
The fluid concentration enables the characterization of the processes that in-
fluence the evolution of Martian gullies. It is also an important parameter to evaluate
the quantity of liquid water that was present on Mars in a recent past. Sediment
concentration and composition of the solid fraction play a key role in the behavior
of flows. Previous studies on debris flow conditions have shown that yield strength,
and viscosity µ, increase exponentially with the volumetric concentration of the so-
lid fraction Cs (Iverson, 1997; Major et Pierson, 1992; Malet et al., 2002; O’Brien
et Julien, 1988; Phillips, 1991). Several empirical relationships link viscosity and
the solid fraction of the flow and these relations differ for each study in the solid
fraction composition of the debris flow (Bisantino et al., 2010). We estimated the
solid fraction of the flow Cs using a terrestrial empirical relationship (Malet et al.,
2002; Remaître et al., 2005b) obtained with a granulometry distribution of debris
flow similar to the Russell crater dune (mean grain size of 400-500 µm) :
Cs = ln(µ/0.036)/13.681 (3.11)
We obtained a solid volume fraction ranges from 61% to 72%. Typical solid frac-
tion values for terrestrial debris flows range from 50% to 90% (Coussot et Meunier,
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Figure 3.20 – (a) Plots of flow velocity as a function of the distance from the source.
(b) Plots of liquid flow discharge, solid flow discharge and total flow discharge as
a function of the distance from the source. (c) Plots of viscosity as a function of
the distance from the source. (d) Plots of fluid concentration contained in the flow
as a function of the distance from the source. (e) Plots of sedimentation rate as a
function of the distance from the source. (f) Plots of erosion rate as a function of the
distance from the source. The uncertainty for each parameter has been calculated
using partial derivatives to propagate errors.
1996; Iverson, 1997). Our results are in the range of terrestrial debris flows as es-
timated in previous studies of the gullies of the Russell megadune (Mangold et al.,
2003, 2010). Therefore, we deduced the volumetric concentration of the fluid fraction
Cf with the following equation :
Cf = 1− Cs (3.12)
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The fluid concentration Cf ranges from 28% to 39% (Table 3.19) and decreases
from upstream to downstream (Fig. 3.20d, Table 3.19).
Estimation of the sedimentation rate and erosion rate
Using the geometrical parameters of channels, we calculated flow velocities (eq.3.5,
Table 3.19) for different cross-sections along one gully. From theses velocities, we de-
duced the time t taken by the flow to reach each cross-section (eq. 3.7, Table 3.19).
Furthermore, we calculated the volume of eroded and deposited material between
the same cross-sections. We can use these data to estimate the evolution of the
sedimentation rate and the erosion rate along the studied gully.
The sedimentation rate along the levees of the gully vsed can be calculated from
the deposition volume VD (Table 3.15), the deposition area AD (Table 3.15, VD and
AD are extracted from the DTM HiRISE) and the time ∆t taken by the flow to
cover the distance between two cross-sections (∆t = ti+1 − ti, Fig. 3.18c and Table
3.19) :
vsed = VD/(∆tAD) (3.13)
The erosion rate along the channel of the gully vero can be calculated from the
erosion volume VE (Table 3.15), the erosion area AE (Table 3.15, VE and AE are
extracted from the DEM HiRISE) and ∆t (Fig. 3.18d, Table 3.19) :
vero = VE/(∆tAE) (3.14)
The sedimentation rate ranges from 0.95 x 10−2 to 1.8 x 10−2 m3.s−1 with a mean
rate of 1.3 x 10−2 m3.s−1 and a standard deviation of 2.5 x 10−3 m3.s−1 (Fig. 3.20e,
Table 3.21). The erosion rate ranges between 1.1 x 10−2 < vero < 2.3 x 10−2 m3.s−1
with a mean rate of 1.6 x 10−2 m3.s−1 and a standard deviation of 4.5 x 10−3 m3.s−1
(Fig. 3.20f, Table 3.21).
Figure 3.21 – Summary of the calculated sedimentation rate vsed, erosion rate vero,
incorporation rate vinc and liquid loss rate vlos. Equation used to calculate each
parameter : aeq. (3.13) ; beq. (3.14) ; ceq. (3.17) ; deq. (3.18).
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Estimation of fluid volume
The proportion of fluid in the debris flows was estimated to be between 28% and
39% (Table 3.19). The estimation of the fluid concentration and the volume of debris
deposited allow us to calculate the volume of fluid VF involved in the formation of
the gullies. VF has been calculated for different possible liquid concentrations Cf
and porosities using the following equation :
VF = (VD(1− θs)Cf )/Cs (3.15)
where θs is the porosity of the sediment and Cs is the concentration of the solid
fraction. As the fluid concentration ranges between ∼30% and ∼40% (Table 3.19),
the volume of fluid involved into gullies formation process for one gully on a sand
dune is around 4450 m3 < VF < 6930 m3 (Table 3.22).
Figure 3.22 – Summary of the calculated volumes of fluid VF for the studied gully.
aEq. (3.15), a solid volume VD of 14850 m3, sand porosity θs of 30% and silt porosity
of 40% (Brayshaw et al., 1996; Fetter, 2001) used to calculate VF .
Calculation of liquid incorporation rate and liquid loss rate
Concerning the dynamic of the flow, we consider the mass balance of the flow as
follow :
Qf(t1,x1)/(AE + AD) + vinc = Qf(t2,x2)/(AE + AD) + vlos (3.16)
where Qf(tn,xn), vinc and vlos correspond to the liquid discharge, the water incor-
poration rate from the substrate to the flow and the water loss rate from the flow
respectively for a xn position at a tn time. We can estimate a rate of incorporated
water vinc from the eroded substrate during the flow advance as a function of time
using the following equation :
vinc = VEθs/(∆tAE) (3.17)
VE, ∆t, AE and AD are defined in the section « Estimation of the sedimen-
tation rate and erosion rate ». We used a sand porosity θs of 30% characteristic
of medium/fine sand with a moderate sorting (Brayshaw et al., 1996; Fetter, 2001).
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The estimated water incorporation rate into the flow ranges from 3.4 x 10−3 to 7.0
x 10−3 m.s−1 (Table 3.21) with a standard deviation of 1.4 x 10−3 m.s−1. From
equation (3.16= and (3.17) we have calculated the rate of loss of liquid from the
flow :
vlos(t2,x2) = [Qf(t1,x1) −Qf(t2,x2)]/(AE + AD) + vinc (3.18)
The estimated loss rate of liquid along the debris flow ranges from 1.9 x 10−3
to 9.0 x 10−3 m.s−1 with mean rate of 5.0 x 10−3 and a standard deviation of 2.4 x
10−3 (Table 3.21).
Flow properties synthesis
Many mechanical parameters were calculated in the previous sections. This ap-
proach aims to better constrain the flow dynamic necessary for the formation of
gullies on Martian dunes. We will show the consistency of the different calculated
results and highlight the emerging trends.
The results reveal that flow velocity v and viscous (solid + liquid) flow discharge
Q (Figs. 3.20a and 3.20b) are constant or slowly decrease as a function of distance
due to the downstream decrease of the slope S and the small hydraulic radius Rh. At
the same time, we estimate a decrease in viscosity induced by the relative increase
of fluid concentration Cf during the flow advance (Figs. 3.20c and 3.20d). The fluid
concentration Cf increases downstream within the gully due to the increase of the
absolute quantity of fluid during the flow progress (Table 3.22). The calculated liquid
discharge (53 m3.s−1 < Qf < 68 m3.s−1) is relatively consistent with the results
of previous numerical modeling of gully sediment transport (Parsons et Nimmo,
2010). These authors estimated a smaller water discharge ranging from 0.5 to 45
m3.s−1 on gullies (3-8 m wide and 0.1-1 m deep) than the one studied i this work
(9-13 m wide and 1.5-3 m deep). The smaller gullies dimensions can explain the
lower liquid discharge values estimated by Parsons et Nimmo (2010). Now we will
discuss the robustness of the observed trend. Previously, we showed that the erosion
depth and the calculated erosion rates are greater in the uppermost part of the
dune at the steeper slope (Fig. 3.18, Table 3.15 and Fig. 3.20f). The erosion rate
probably decreases downstream because of a reduction in flow velocity in relation
to the slope decrease. The erosion rate seems dependant on the fluid concentration
(Fig. 3.23a) and the slope (Fig. 3.23c) as observed on Earth (O’Brien et Julien, 1988;
Major et Pierson, 1992; Whipple et Tucker, 1999; Wang, 2003). Less solid material is
incorporated from upstream to downstream (Fig. 3.20b), which generates a decrease
in the viscosity during the flow advance (Fig. 3.20c) (which can explain a fall in the
erositivity of the flow, see Fig. 3.20f). The sedimentation rate is relatively constant
during the flow advance (Fig. 3.20e) and it is not easy to establish a quantitative
relation with other physical parameters of the flow (Figs. 3.23b and 3.23d indicate a
small linear correlation coefficient). The results of a complex evolution of the various
parameters inside the debris flow influences the sedimentation rate. The liquid loss
rate seems constant during the flow progress (Table 3.21 and Fig. 3.23e). The rate of
incorporated water decreases over time (Table 3.21 and Fig. 3.23f) and must be taken
into account in the interpretation of the formation processes for such morphologies.
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Figure 3.23 – Plots of (a) erosion rate and (b) sedimentation rate as a function of
the fluid concentration in the flow. Plots of (c) erosion rate and (d) sedimentation
rate as a function of the slope. (e) Plots of liquid loss rate as a function of the distance
from the source. (f) Plots of liquid incorporation rate as a function of the distance
from the source. All the vertical and horizontal error bars are calculated considering
a 25 cm vertical uncertainty and a 50 cm horizontal uncertainty. The uncertainty for
each parameter has been calculated using partial derivatives to propagate errors.
The solid content of debris flows is large and explains the significant development
of lateral deposits.
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3.3.2.5 Interpretation and discussion
The debris flow hypothesis
The presence of sinuosity and connections between the channels (Figs. 3.12a and
3.12b) show that gullies over dunes involve flows with a liquid fraction (Costard
et al., 2002; Mangold et al., 2003; Védie et al., 2008). To our knowledge, there is
no example of dry granular flow with sinuosity on Earth. Moreover, dry flows would
only occur on high slopes due to the friction angle of sand grains (Allen, 1997). On
Earth, the friction angle of granular soils is > 30° (Philipponnat et Hubert, 2000).
On Mars, the Mars Exploration Rovers determined regolith friction angle (very fine
sand) ranging from 30° to 37° (Sullivan et al., 2011). On the Russell crater dune,
only a small area located under the crest presents a slope higher than 25°. It would
be difficult for dry granular flows to slide over more than 2 km on such a low slope
(Mangold et al., 2003). Recent studies suggest that processes driven by CO2 frost
play a dominant role in the formation of gullies (Cedillo-Flores et al., 2011; Hoffman,
2002; Ishii et Sasaki, 2004). These hypotheses have been given considerable weight in
some recent studies of current active dry granular flow (Diniega et al., 2010; Dundas
et al., 2010; Hansen et al., 2011). Nevertheless, it has been previously shown that a
dry flow process would be unlikely on the Russell crater dune slope to explain the
peculiar morphology of the studied gullies (Mangold et al., 2003).
Another CO2 hypothesis is the rapid vaporization of liquid CO2 producing a
density flow analogous to a terrestrial « nuée ardente » (Musselwhite et al., 2001),
but a pyroclastic flow-type process is unlikely to explain the presence of sinuosity.
The presence of a liquid fraction is thus necessary for the formation of Martian
sinuous gullies on dunes (Mangold et al., 2010). A model of liquid CO2 is proposed
to explain the Amazonian outburst flood on Mars (Hoffman, 2000), but due to the
more volatile behavior of CO2 than H2O, a high atmospheric pressure is required
(511 kPa at -56.4°C) to reach the triple point of CO2. Such atmospheric conditions
seem to be unlikely in the recent history of Mars (Laskar et al., 2004; Phillips et al.,
2011). Consequently, we favor the involvement of liquid water in the formation of
these gullies.
The occurrence of alcoves and levees on each side of the channels (Figs. 3.12b)
implies that a debris flows process (mixing of sediment and liquid water) is the
physical phenomenon most appropriate to explain the formation of the gullies on
the Russell crater dune (Allen, 1997; Mangold et al., 2003).
Using morphological arguments, we estimate that the flow is characterized by a li-
quid proportion of between∼30% to∼40% and a low Reynolds number (276<Re<609)
typical of laminar flow regime (Table 3.19), similar to a high-concentrated laminar
flow (Coussot et Meunier, 1996; Iverson, 1997; Major et Pierson, 1992).
Fluid origin
Considering the 14850 m3 of deposited material and using equation (3.15), we
estimated that 4,450 m3 or 6,930m3 are necessary to form only one gully for liquid
proportions of 30% or 40% respectively. In comparison, such quantity of liquid is
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equivalent to the volume of water contained into ∼2-3 Olympic swimming pools and
300 more times to form all the gullies observed on the Russell megadune. According
to the empirical relation linking flow discharge and time (Fig. 3.20b), the volume
of liquid water necessary during the first 100 m to trigger the debris flow is about
400-900 m3. A near surface pure water reservoir of 20 m x 20 m and 1 m thickness
under the dune crest could supply enough water to generate this debris flow. Taking
into account the porosity of the dune, the water/sand reservoir can reach a volume
of 30 m x 30 m x 1 m. Extrapolation of the liquid water necessary for the formation
of all the gullies (∼300) observed on the Russell megadune vary between 1.34 x 106
m3 and 2.08 x 106 m3. Such a large volume of water is unlikely to be found at the
top of a dune corresponding to a porous sandy environment. Malin et Edgett (2000)
proposed that a shallow groundwater aquifer could explain the formation of gullies
on Mars.
Nevertheless, Reiss et al. (2009) showed that differences in topography and sur-
face material properties can explain the presence of gullies on the crater rim sides of
Hale crater without the need for aquifers and provide evidences against the aquifer
hypothesis. Considering the large quantity of water required to form all the gullies
and the difficulty to explain the presence of an aquifer at the top of sand dunes, this
hypothesis is unlikely to explain the formation of gullies on the Russell crater dune.
The spatial distribution of gullies all along the SW flank of the megadune favors
the presence of a distributed liquid source at the surface or subsurface of the dune.
A previous study of Martian gullies head showed the source of the liquid would be
broadly distributed and shallow (Lanza et al., 2010). These results tend to demons-
trate that the liquid origin can results from the melting of snow or subsurface ice
(Lanza et al., 2010). We propose to explore the periglacial environment hypothesis
for the formation of the gullies on the Russell crater dune (Costard et al., 2002, 2009;
Mangold et al., 2003; Védie et al., 2008) and to consider the surface melting of a
thin permafrost layer as a potential water reservoir. A study of the past variations of
the insolation predicted that an active layer could be present on Mars on pole-facing
slopes at mid-latitude (similar to the conditions of the Russell megadune slope that
present gullies) during repetitive periods of high obliquity (Kreslavsky et al., 2008).
Using a High Resolution Stereo Camera (HRSC) DTM, we have estimated the vo-
lume of the Russell megadune at ∼3.9 x 1010 m3. Assuming a porosity of the dune
material ranging from 20% to 40%, a frozen dune could contain between 3.1 x 109
m3 and 6.4 x 109 m3 of water. These estimated water contents are large enough to
form more than 300 gullies.
Previous studies have also highlighted the role of impermeable subsurface layers
to collect the groundwater necessary for gullies formation (Conway et al., 2011; Gil-
more et Phillips, 2002; Védie et al., 2008). Physical modeling in a cold-room highligh-
ted the role of a near surface impermeable layer (permafrost table) during the debris
flow formation (Conway et al., 2011; Védie et al., 2008), these studies showed that a
permafrost table located under a seasonal active layer is a prerequisite for Martian
gullies formation. The active layer is the layer of frozen ground which can seasonally
exceed the melting point of water. Alternatively, the existence of an encrusting film
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at the surface of the dunes could act as an impermeable layer. Laboratory experi-
ments showed that a thin active layer well reproduced the long and narrow gullies
similar to those found on the Russell megadune (Costard et al., 2009; Védie et al.,
2008). This layer corresponds to a potential reservoir of liquid water which can play
a role in the formation of debris flows. After the debris flow triggering, the water
contained in the active layer could be incorporated in the plug of the debris flow
(front of the flow) during its progress. Moreover, erosion of the dune surface is easiest
in the active layer than in the frozen ground of the permafrost. The mean incision
depth of the gullies on the Russell crater dune is about 1.5 m. We believe that this
value of ∼1.5 m could represent an estimation of the mean thickness of the active
layer formed on the Russell crater dune. Another complementary source of water du-
ring the flooding event could be the melting surface snow, rather than subsurface ice.
Future of the fluid
Our estimation of the liquid loss rate along the debris flow ranges from 1.9 x 10−3
to 9.0 x10−3 m.s−1 (Table 3.21). We consider several possible hypotheses to explain
water loss : (i) the evaporation, (ii) the rapid freezing in response to boiling and
evaporative cooling (Heldmann et al., 2005), and subsequent sublimation or (iii) the
lateral migration of water. A previous study has estimated relatively low average
evaporation rates for pure water on Mars at ∼2.02 x 10−7 m.s−1 (Sears et Moore,
2005) compared to our liquid loss rate. Laboratory experiments of water flow reali-
zed at current Martian temperatures and pressures highlighted that fluid losses due
to freezing and lateral migration are relatively important compared to evaporation
(Conway et al., 2011). The authors have estimated freezing rates ranging from 6.6
x 10−4 to 1.6 x 10−4 m.s−1 and migration rates ranging from 5.2 x 10−3 to 2.2 x
10−4 m.s−1 (Conway et al., 2011). These results tend to minimize the importance of
evaporation for fluid losses. Our water loss rates are consistent with previous fluid-
loss rates modeled for the bright gully deposits of the Centauri Montes region (7.7
x 10−4 m.s−1, Pelletier et al. (2008)) and a hypothetical gully 0.3 m deep and 10 m
wide (5.6 x 10−3 m.s−1, Heldmann et al. (2005)).
A climatic control
As observed on the Russell crater dune, Martian gullies in the southern he-
misphere are mostly located at mid latitude and have a predominantly pole-facing
orientation (Balme et al., 2006; Costard et al., 2002). This suggests climate controls
in gullies formation. Present temperatures on the Russell crater in early spring range
between ∼200 K and 270 K (Reiss et al., 2010) and could allow only a limited mel-
ting of water ice. Costard et al. (2002) showed that poleward-facing slopes received
more solar radiation in summer during high obliquity of Mars (larger than 30°).
Moreover, this study demonstrated that the melting of water ice in the deeper sub-
surface (0.36 m deep) is possible for conditions similar to the Russell megadune (30°
poleward-facing slope at 50°S) for an obliquity of 45° as occurred about 6 Ma ago
(Laskar et al., 2004). Based on calculation of the astronomical forcing of the Martian
climate change, Kreslavsky et al. (2008) suggested that the formation of an active
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layer was possible during periods of high obliquity between ∼5 Ma and 10 Ma. In
such conditions, the formation of debris flows by melting of near-surface ground ice
was possible in some favored areas on Mars under specific climatic conditions. Mo-
reover, Williams et al. (2009) showed that during higher obliquity of 35° for poleward
slopes, a non negligible amount of snow may have melted. The melting of snow can
be a possible secondary source of liquid for the formation of gullies.
Possible limitations of the method
Major (1997) showed that the levee deposits could be the result of the super-
position of deposits from multiple separate debris flows, and not only from a single
flow event. We previously showed evidence for multiple flow events at the front of
several gullies (Fig. 3.12c) that complicate estimations of flow rheology. Neverthe-
less, we took care to use a gully without multiple flow evidence and few connections
with other channels, only one channel of 12 m width and 170 m long feeds into the
studied channel at the top of the slope (Fig. 3.18). Each successive debris flow event
presumably flew inside the same channel. We cannot prove that the studied channel
is the result of only one or several flow events, nevertheless we observed morphologi-
cal evidences of only 2 or 3 different events (Fig. 3.18). Consequently, the calculated
physical parameters have to be considered as a trend that show the global behavior
of the debris flow.
Selected morphological features
We underlined in section 3.3.2.5 a relation between the channel width and the
location of dunes crests intersection (Fig. 3.11). Field studies suggest that debris
flows are controlled by thick accumulation of debris on slope deposits (Pech et Jo-
melli, 2001). The width of a debris flow is positively correlated with the amount
of available debris material. Moreover, the intersection of dunes crests corresponds
to small drainage basins which concentrate on the largest high slopes (>20°) area
(Fig. 3.11). A larger volume of sand can be eroded due to the presence of higher
slope. As a consequence, a possible interpretation is that the wider gullies are loca-
ted downstream of these large steep-sloped areas (Fig. 3.11). This is in agreement
with a previous observation of Martian gullies (Costard et al., 2007a).
Sinuosity observed along the channels showed that a liquid fraction is required in
the formation of gullies. Nevertheless, the process causing the sinuosity is still poorly
understood. The local topography could have an influence on the formation of sinuo-
sity on gullies (Mangold et al., 2010). No evidence of a pre-existing topography is
visible on our DTM to explain the presence of sinuosity, nevertheless the presence of
bedforms of ∼2-5 m width (Figs. 3.12c and 3.12d) observed on the HiRISE images
at the surface of the Russell megadune could play the role of obstacles. Alternative
explanations could be that sinuosity observed along debris flows (Figs. 3.12a and
3.12b) could be induced by variations in water content (Smith, 1998) within the
active layer along the dune slope.
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We will now discuss the downstream dynamics of the flow. Our analysis suggests
an increase of the fluid concentration Cf downstream (Fig. 3.20d). This phenomenon
could be due to a more efficient solid material deposition (Fig. 3.20e) along the slope
rather than liquid loss (Fig. 3.23e). Another possibility is a progressive increase of
the water/ice content in the permafrost downslope as reported in periglacial talus
slopes of the Swiss Alps (Scapozza et al., 2011).
Concerning the presence of small pits observed around the gully termini (Figs.
3.12b, 3.12c and 3.12d), a previous study suggests that pits could be generated by
sublimation processes thanks to incorporated volatiles present in the flow during
its formation (Reiss et Jaumann, 2003). We previously showed that the liquid wa-
ter concentration increases downstream in the debris flow and a decrease in erosive
capability of the flow was observed at the end of the gully. Due to the slow de-
crease of the flow velocity downstream, a large quantity of the solid fraction of the
debris flow is deposited before the flow stops. As a consequence, the observation
of a lack of distal deposits tends to demonstrate that the flow becomes relatively
liquid-rich or volatile-rich. A subtle balance between the solid discharge Qs and the
fluid discharge Qf influences the debris flow behavior. The downstream decrease in
flow viscosity could be induced by more important deposition on the levees in the
final part of the flow. Consequently, all the deposition could be located on the le-
vees and no more solid material was present in the final stage of the flow to form
a final lobe. Another explanation could be the rapid solidification of water in the
final stage of the debris flow which induces the freezing the flow without final depo-
sits or only a small termination (see the « amphitheatre » termination on Fig. 3.12e).
Proposed scenario
We revised the genesis and dynamic of gullies formation using the well-documented
Russell crater dune as study area (Fig. 3.24). Using the calculated quantity of fluid
to form one gully, we demonstrated that the entire volume of a sand dune composed
of 30-40% ice-rich permafrost contains enough water to explain the formation of
the 300 gullies on the Russell crater dune. We discussed in the section « A climatic
control » the possible periods of formation for the gullies on the Russell megadune.
Previous studies based on numerical modeling of the Martian climate induced by
astronomical forcing showed that the last time for the formation of gullies was about
6 Ma in the Russell crater (Costard et al., 2002; Kreslavsky et al., 2008). Neverthe-
less, the presence of active and abundant aeolian transport which could trigger the
total disappearance of the channels (Fig. 3.12d) (Reiss et al., 2010) indicates that
the gullies formation might occurred in a more recent past.
We proposed the following scenario for the formation of gullies on the slope of the
Russell megadune. The dune is entirely frozen during winter (Fig. 3.24a). During
summer, surface temperatures rise (warmer on the higher slopes, (Costard et al.,
2002)). It induces the melting of near surface ice (Costard et al., 2009; Védie et al.,
2008) and formation of a ∼1.5 m seasonal active layer corresponding to the mean
erosion depth of the gullies. Under the active layer, the permafrost table plays a
role of impermeable layer in order to allow the liquid water to flow at the surface
of a sandy dune (porous sedimentary environment). The small alcoves observed at
3.3 Le cratère Russell 115
Figure 3.24 – Scenario for the formation of the debris flows on the Russell crater
dune. (a) The dune, composed of an ice-rich permafrost, is entirely frozen during
winter. (b) At early spring, surface temperatures begin to rise (warmer on the higher
slopes, Costard et al., 2002). Melting of near surface ice and formation of a seasonal
active layer (Védie et al., 2008; Costard et al., 2009). The small alcoves observed at
the top of the dune correspond to the starting point of debris flows. The debris flow
is initiated when the critical shear stress is reached under the crest of the dune due
to migration of water inside the active layer along the slope of the dune. (c-i) Debris
flow triggering and formation of a scar below the dune crest due to flow initiation.
(c-ii) and (d) Meltwater coming from the active layer is incorporated into the plug of
the debris flow and water concentration increases during its propagation. The debris
flow stops because of infiltration, refreezing or evaporation of all the water contained
in the debris flow.
the top of the dune (Fig. 3.12a) correspond to the starting point of debris flows. We
calculated that an alcove could contained a fluid reservoir ∼400-900 m3. The debris
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flow is initiated when the critical shear stress is reached under the crest of the dune
(Allen, 1997) due to migration of water inside the active layer along the slope of the
dune (Fig. 3.24c1). The meltwater coming from the active layer is incorporated in the
plug of the debris flow (Fig. 3.24c2) at a mean rate of 0.005 ± 0.001 m.s−1 and water
concentration increases during its propagation (Fig. 3.20d). Here, we proposed that
liquid water contained in the active layer near the path of the debris is incorporated
in the flow and that the water contained into the active layer correspond to the main
liquid reservoir to form sinuous gullies on the Russell crater dune (Fig. 3.24d). The
calculated increase in liquid water concentration during the debris flow propagation
and a large quantity of deposition of the solid fraction before the flow stops could
explain the observed lack of final deposits. Finally, the debris flow stops because of
infiltration, refreezing or evaporation of all the water contained in the debris flow.
3.3.2.6 Conclusion
By using a HiRISE DTM and images, we have carried out a study of the flows
morphologies on the slope of the Russell crater dune (54.5°S ; 12.7°E). The obtained
results demonstrate that a process similar to terrestrial debris flows can physically
explain the formation of Martian gullies on dunes, even if the final flow stage still re-
mains partially unresolved. We observe a decrease of viscosity induced by the relative
increase of fluid concentration (from 28% to 39%) during the flow propagation.
Based on our results, we discuss the formation of the gullies and consider that
they formed during a high insolation period in a periglacial context. This study
highlights the role of the active layer as a potential water reservoir. We interpret
the increase of fluid concentration due to the incorporation of liquid water from
the active layer during the debris flow propagation. This initial increase of fluid
concentration during the debris flow progress could be the result of a progressive
increase of the water/ice content in the permafrost downslope. Finally, the flow
suddenly stops because of the loss of all the liquid water contained in the debris
flow. This process of formation can explain the lack of terminal deposits at the front
of gullies on the Russell megadune.
Preliminary laboratory simulations in a cold room highlight the role played by the
permafrost table located under a seasonal active layer as a prerequisite for Martian
gullies formation on dunes (Védie et al., 2008). In the future, a new set of experiments
would be interesting to test the effect of water present in the active layer as a liquid
source for the formation of gullies in Martian pressure and temperature conditions
(Jouannic et al., 2012a).
Several seasonal activities observed at the surface of the Russell megadune are
superimposed to the gullies or close to these flow features (Gardin et al., 2010; Reiss
et al., 2010). Small and slow surface modifications may have significantly contributed
to change the relief at the time scale of million years. Nevertheless, the relation
between this seasonal activity and the formation of gullies is not demonstrated.
The possible genetic link or similarity in the process of formation between present
seasonal flow activity and gullies formation should be investigated in future studies.
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3.3.2.7 Notation
A cross sectional area of the flow [m2]
AD deposition area [m2]
AE erosion area [m2]
Cf fluid concentration of the flow
Cs solid concentration of the flow
gM gravity of Mars [m.s−2]
gE gravity of Earth [m.s−2]
h levee thickness [m]
n Manning coefficient
P wetted perimeter [m]
Q viscous flow discharge [m3.s−1]
Qf liquid discharge [m3.s−1]
Qs solid discharge [m3.s−1]
Rh hydraulic radius [m]
Re Reynolds number
S tangent of the slope
t duration time of the flow [s]
T channel thickness [m]
v mean flow velocity [m.s−1]
vsed sedimentation rate [m.s−1]
vero erosion rate [m.s−1]
vinc water incorporation rate [m.s−1]
vlos water loss rate [m.s−1]
VD deposition volume [m3]
VE erosion volume [m3]
VF volume of fluid involved into gullies formation [m3]
W width of the channel [m]
a slope [degree]
∆t time to cover the distance between two cross-sections along the channel [s]
µ viscosity of the flow [Pa.s]
ρ flow density [kg.m−3]
ρs sediment density [kg.m−3]
ρf fluid density of present flow [kg.m−3]
θs sediment porosity
3.3.2.8 Supplementary material
We used the stereo pair of HiRISE images PSP_007018_1255 and PSP_007229_1255
with a spatial resolution of 25 cm/pixel and 50 cm/pixel respectively. Firstly, the
images went through radiometric calibration and optical distortions correction using
ISIS-3 (Integrated Software for Imagers and Spectrometers) from the USGS (Ander-
son et al., 2004; Torson et Becker, 1997). No jitter correction has been done. In
addition, regarding the elapsed time between the two observation dates (see Table
3.25) no topographic change is assumed. SOCET SET©formatted products, inclu-
ding ephemeris and camera geometry extracted from the SPICE kernels, are thus
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obtained. Elevation at tie points (common points to each image) is obtained from
the MOLA (Mars Orbiter Laser Altimeter) PEDR products. Later, terrain extrac-
tion procedure scans the stereo pair to correlate them and compute the parallax
into height with a spatial resolution of 1.5m/post. We used a second pass from a
difference of Gaussian filtered images and used the first DTM as a seed in order to
improve the extraction result for gullies. Finally Planar©stereo monitor has been
used to control the DTM quality by draping contour lines over the rectified images.
The correlation map (provided by SOCET SET©and computed from the epipolar
images) shows that pixels located on gullies are well correlated (Fig. 3.26)(see Fig.
A1), implying a good elevation extraction and the possibility to compile a 3D view
of a part of the Russell crater dune. We estimated this vertical precision with the
standard formula of the expected vertical precision defined as :
evp = rGSDz/b (3.19)
where evp is the expected vertical precision, GSD is the ground sample distance,
r is the accuracy in pixels for which features can be matched, b is the base distance
between points where the two images are acquired and has been estimated to be 0.2
by Kirk et al. (2008) and z is the flying elevation. We thus obtained a more realistic
value of evp = 0.62m for the whole DTM grid. In our study, we considered a vertical
uncertainties of 0.25 m in our study area due to the high correlation coefficient (>90)
along the gullies.
Figure 3.25 – HiRISE images properties.
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Figure 3.26 – Figure of merit obtained from Stereo Extraction and location of
the studied gully (black outline). Values above 40 (warm colors) indicate a good
correlation coefficient. Values in cool colors correspond to either, bad correlation,
processed post, special pixels (high slope, low brightness ratio...) and might not
be used for analysis. This map shows that the studied gully is located in a high
correlation area (> 90).
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3.4 Le cratère Kaiser
3.4.1 Contexte de l’étude
Ce chapitre présente les résultats obtenus sur l’étude des ravines d’une des bar-
khanes du champs de dunes du cratère Kaiser (46,6°S ; 20,1°E) (Fig. 3.27). Cette
dune de 13 km de long, 7 km de large et 400 m de hauteur présente à sa surface
de nombreuses ravines sur sa face la plus pentée, orientée à l’Ouest (face sous le
vent). Les données d’inertie thermique de la surface de la dune Kaiser donne une
granulométrie similaire à celle de la mégadune Russell de l’ordre de 400-500 µ m
(Tirsch, 2008), correspondant à un sable.
Figure 3.27 – (a) Carte topographique du cratère Kaiser (images THEMIS drapées
sur carte MOLA) ; (b) Zoom sur la dune étudiée (image HiRISE).
Nous pouvons noter une dissymétrie des pentes de cette dune avec une variation
Nord-Sud de l’inclinaison des versants (Busson, 2011) (Fig. 3.28). L’extrémité Nord
de la dune présente des profils de pente concaves, avec une pente moyenne inférieure
à 13°, des pentes inférieures à 10° pour leur tiers inférieur et comprises entre 25 et
28° juste sous la crête (Fig. 3.28b). Le dénivelé ne dépasse pas 70 m. La concavité
du profil diminue ensuite progressivement dans la partie médiane de la dune, où la
pente moyenne reste comprise entre 17° et 14°, pour un dénivelé moyen de 180 m
(Fig. 3.28c). En pied de la dune, les pentes sont de l’ordre de 4°. Au sommet de la
dune, au niveau de la crête, les pentes sont élevées dépassant 20 °. Dans le secteur
Sud de la dune les pentes régulières présentent des angles fréquemment supérieurs
à 29°, jusqu’à 34°, pour plus de 300 m de dénivelé (Fig. 3.28d).
3.4 Le cratère Kaiser 121
Figure 3.28 – (a) Vue 3D de la dune Kaiser réalisée avec un MNT HiRISE ; (b)
Pentes faibles (∼12°) concaves de la zone Nord ; (c) Pentes moyennes (∼15°) légè-
rement concaves de la zone médiane ; (d) Pentes fortes (∼30°) très régulières de la
zone Sud.
La face Ouest de la dune Kaiser présente 3 grands types morphologiques de
ravines à sa surface (Fig. 3.29). Chacun des types de ravines est localisé uniquement
sur un des secteurs Nord, médian ou Sud, caractérisés chacun par des profils de
pentes et des orientations différentes (Figs. 3.28 et 3.29).
- Dans le secteur Nord on compte de très nombreuses ravines (plus d’une tren-
taine) plus ou moins comblées et effacées par l’érosion (Fig. 3.29b). D’un point de
vue morphologique, ces ravines sont identiques à celles observées à la surface de la
mégadune Russell (voir Chap. 3.3) avec des taux de sinuosités supérieurs à 1.05, un
chenal bordé de part et d’autre par des levées latérales et qui ont la particularité de
ne pas posséder de dépôts distaux (Fig. 3.30). Ces ravines débutent par une petite
alcôve de 30 et 48 m de longueur, et de 1,50 m de profondeur en moyenne (Fig.
3.30b). Elles sont connectées à un chenal d’environ 5-15 m de large et de profon-
deur généralement inférieure au mètre (0,6 m en moyenne) (Fig. 3.34). Les levées
varient de 2 à 10 m en largeur, leur épaisseur est croissante de l’amont vers l’aval
où elle peut dépasser le mètre (Fig. 3.34). En bas de la pente le chenal de la ravine
peut éventuellement se retrouver « perché » entre les levées par rapport au niveau
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Figure 3.29 – (a) Vue générale de la dune Kaiser présentant 3 groupes morpho-
logiques de ravines à sa surface du Nord au Sud ; (b) Ravines sinueuses qui ne
possèdent pas de dépôts distaux, ces ravines sont similaires à celles observées à la
surface de la mégadune Russell ; (c) Ravines en « trompe d’éléphant » ; (d) Ravine
à grands cônes de dépôts.
de base de la dune. La ravine se termine généralement par une levée frontale, sans
lobe de dépôts (Fig. 3.30d). Les longueurs de ces ravines sont inférieures à 400 m
(Fig. 3.30a), donc plus courtes que les ravines de la mégadune Russell d’environ 2
km de longueur. On observe fréquemment le recoupement des ravines les unes entre
les autres, ou l’emprunt d’un chenal existant par une ravine postérieure.
- Dans la zone médiane, on observe des ravines avec une grande alcôve de forme
allongée qui se transforme progressivement en un chenal quasi-rectiligne (d’où l’ap-
pellation en « trompe d’éléphant ») qui se termine par un cône de dépôts (Fig.
3.29c). Ces ravines ne présentent pas de levées. Ces ravines présentent des alcôves
de longueurs comprises entre 80 et 175 m, et une profondeur qui peut aller jusqu’à
10 m au niveau de la crête de la dune, puis en moyenne inférieure à 5 m lorsqu’on
s’approche du chenal. La transition avec celui-ci est très progressive, on passe d’une
structure d’une douzaine de mètre de largeur et de 110 m de long environ à quelques
mètres de profondeur qui débouche sur un cône de dépôts. Celui-ci a entre 1 et 2
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mètres d’épaisseur, pour en moyenne 150 m de largeur à sa base contre 350 à 450 m
de longueur. Il peut être parcouru en son centre ou ses bordures par un chenal de
moins d’1,5 m de profondeur en moyenne, sans levées apparentes, avec des largeurs
assez diverses, inférieures à 10 m (Busson (2011), stage réalisé sous la direction de
G. Jouannic, J. Gargani et F. Costard).
- Dans le secteur Sud, on n’observe que deux ravines qui se présentent sous
la forme de deux grandes alcôves triangulaires surmontant un important cône de
dépôts (Fig. 3.29d). La zone source est directement connectée au cône de dépôts sans
transiter par un chenal entre les deux objets. L’amont est constitué d’une grande
alcôve triangulaire, 180 à 350 m de longueur. La profondeur peut atteindre 25 m.
Au niveau de la pointe de l’alcôve on passe directement, en l’absence de tout chenal,
à un cône massif, qui peut atteindre jusqu’à 20 m d’épaisseur pour 600 m de large
et 300 m de long (Busson (2011), stage réalisé sous la direction de G. Jouannic, J.
Gargani et F. Costard).
L’étude au premier ordre de la répartition spatiale des différentes morphologies
de ravines permet de confirmer la division de la dune en trois secteurs suivant leur
orientation :
- un secteur Nord peu penté avec des ravines sinueuses bordées par des levées et
sans dépôts distaux, orientée N230-N240° soit vers le pôle Sud ;
- un secteur médian, avec les ravines « trompe d’éléphant », avec des pentes
orientées N255-N270°, soit pleine Ouest ;
- un secteur Sud de pente proche de l’angle de friction interne du sable (∼30°),
avec des ravines qui présentent de grandes alcôves triangulaires et un important cône
de dépôts, orienté N270-N315°, vers l’équateur.
Cette corrélation entre exposition, pente et morphologie des ravines, donc proces-
sus de formation, amène à l’hypothèse d’un contrôle de la morphologie de la dune et
des processus d’écoulements par l’exposition du versant. Une corrélation plus large
de ce type a été relevée sur les ravines sinueuses de la dune Russell puis sur l’en-
semble de la planète (Costard et al., 2002; Mangold et al., 2003; Balme et al., 2006).
Elle est à l’origine de l’hypothèse d’une mise en place par la fonte de glace d’eau sous
la crête des dunes lors de période de haute obliquité martienne (supérieure à 30°),
où seules les pentes exposées SO à SSO peuvent recevoir assez d’énergie solaire pour
envisager la formation d’une quantité suffisante d’eau liquide (Costard et al., 2002;
Mangold et al., 2003; Jouannic et al., 2012). On remarque sur la dune du cratère
Kaiser que les ravines sinueuses ne sont présentes que dans le secteur Nord orienté
Sud-Ouest et de pente inférieure à 12°, et sont absentes des secteurs médian et Sud
(Fig. 3.29) orientés Ouest, voire légèrement en direction de l’équateur, et plus pentés.
On se propose dans cette partie de reprendre pour une des ravines sinueuses du
Nord de la dune la démarche déjà appliquée aux mêmes objets sur la dune Russell
(Chap. 3.3) (Jouannic et al., 2012) visant à caractériser à partir d’un modèle d’écou-
lement visco-plastique de type debris flow les paramètres de l’écoulement (vitesses,
débits, viscosité...). L’objectif est de mieux contraindre la dynamique de l’écoule-
ment mis en jeu afin de mieux comprendre les processus de formation. Les mesures
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Figure 3.30 – (a) Localisation de la ravine sélectionnée pour réaliser une étude
géomorphologique détaillée ; (b) Zoom sur les alcôves situées sous la crête de la
dune ; (c) Présence de nombreuses sinuosités dans les chenaux en partie avale, de
connexions entre chenaux, ainsi que de ravines partiellement effacées ; (d) Zoom sur
la partie terminale des ravines septentrionales marquées par l’absence de dépôts
distaux.
ont été effectuées sur la ravine la plus septentrionale de la dune qui se trouvait être
la mieux résolue par le MNT HiRISE. La comparaison des résultats obtenus avec
ceux des ravines de la mégadune Russell permettra de discuter le processus de for-
mation de ces ravines, similaires d’un point de vue morphologique, mais localisées
sur 2 dunes espacées de ∼500 km.
De manière similaire à l’approche utilisée sur la mégadune Russell, une ravine
a été sélectionnée sur le MNT HiRISE dont les morphologies étaient correctement
extraites (alcôve, chenal, levées). Six profils transversaux ont été réalisés en travers
de la ravine (Table 3.32) dans le but de calculer une série de paramètres physiques
caractérisant l’écoulement (Fig. 3.31). Cette méthode présente l’avantage de pouvoir
suivre l’évolution temporelle de chacun des paramètres, du déclenchement du debris
flow au sommet de la dune à son arrêt complet. On considère que les paramètres
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estimés à l’aide d’une section transversale rendent compte d’une moyenne des carac-
téristiques de l’écoulement sur l’aire située entre cette section et celle plus en amont
(Fig. 3.31).
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Figure 3.31 – Position des 6 profils transversaux traités le long de la ravine étudiée.
Le numéro de chacun des profils correspond au numéro utilisé dans les tableaux.
(a) Profil schématique des morphologies laissées par le passage d’un debris flow.
La ligne droite en pointillés correspond à la surface initiale de la dune avant le
passage du debris flow (pre-flow surface). Les zones grisées situées au-dessus de la
surface initiale correspondent aux levées (dépôts latéraux) et la surface hachurée
correspond au chenal (matériel érodé) ; (b) Paramètres géométriques utilisés dans
l’étude quantitative de cette ravine, A correspond à l’aire de passage de l’écoulement
en profil, P le périmètre mouillé (en zone en pointillés) qui correspond à la surface
en contact avec l’écoulement. W , h et T correspondent respectivement à la largeur
du chenal, l’épaisseur des levées et la hauteur de l’écoulement.
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3.4.2 Résultats et comparaison avec les valeurs des ravines
de la mégadune Russell
Estimation des volumes érodés et déposés
Figure 3.33 – Résumé des paramètres mesurés sur la ravine étudiée sur la dune
Kaiser.
Figure 3.34 – Répartition du volume de (a) matériel déposé et (b) érodé le long
de la ravine étudiée. Les volumes on été calculés à partir d’un MNT HiRISE. On
remarque que l’érosion est concentré au niveau du chenal et les dépôts se répartissent
de par et d’autre du chenal le long des levées. On peut noter une augmentation de
l’épaisseur des dépôts vers l’aval.
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On obtient un volume de matériel érodé de 4490 m3 (±26%) pour l’ensemble de
la ravine et un volume de matériel déposé de 1351 m3 (±48%) (Table 3.33 et Fig.
3.34). Ces volumes plus faible que les résultats obtenus pour la ravine de la dune
Russell (VE = 18882 m3 (±34%) et VD = 14858 m3 (±41%)) s’expliquent simple-
ment par une différence de longueur entre les 2 ravines (Russell = 2115 m et Kaiser
= 319 m). Le déficit de matériel déposé le long de la ravine est également observé
sur la ravine de la dune Russell, dans des proportions moindres.
Estimation des vitesses d’écoulements et des débits
Figure 3.35 – Résumé des vitesses d’écoulement v, durée d’écoulement t, débits
totaux Q, viscosités µ, nombres de Reynolds Re, concentration en fluide Cf , débits
liquides Qf et débits solides Qs calculés le long de la ravine étudiée. Les équations
qui ont été utilisées pour calculer chaques paramètres sont : aeq. (3.5) and (3.6) ; ) ;
beq. (3.7) ; ceq. (3.8) ; deq. (3.9) ; eeq. (3.10) ; feq. (3.11) and (3.12) ; gQf = QCf et
équation (3.12) ; hQs = QCs et équation (3.11).
Figure 3.36 – Comparaison de l’évolution des vitesses d’écoulement en fonction de
la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
Les vitesses d’écoulements ont été calculées à partir de l’équation de Manning
(3.5), ce choix est discuté dans le Chap. 3.3. On obtient des valeurs de vitesses
d’écoulement entre 4,5 ± 0,6 m.s−1 et 1,1± 0,3 m.s−1 (Table 3.35 et Fig. 3.36),
comprises dans l’intervalle de vitesses observées sur Terre pour des debris flows et
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Figure 3.37 – Comparaison des débits en fonction de la distance entre la ravine de
la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
du même ordre que celles celles estimées pour les ravines de la mégadune Russell
(Mangold et al., 2003; Jouannic et al., 2012). La durée totale d’écoulement est esti-
mée de 154 s ± 82 (Eq. 3.7) pour une distance de 319 m (Table 3.33). Les valeurs
de débit calculées (Eq. 3.8) sont également du même ordre que sur les versants de la
dune Russell, (Jouannic et al., 2012), entre 67 ± 24 m3.s−1 et 1 ± 1 m3.s−1 (Table
3.35 et Fig. 3.37). On observe une décroissance linéaire de la vitesse et des débits
de l’amont vers l’aval le long des deux ravines étudiées (Table 3.35, Figs. 3.36 et 3.37).
Estimation de la viscosité et du nombre de Reynolds
Figure 3.38 – Comparaison de l’évolution de la viscosité de l’écoulement en fonction
de la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
La viscosité a été calculée à partir de l’équation 3.9. Ce paramètre varie entre
410 ± 107 Pa.s et 107 ± 62 Pa.s (Table 3.35), et est similaire aux estimations pré-
cédentes sur la dune Russell (Mangold et al., 2003, 2010). On note également une
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diminution de la viscosité de l’amont vers l’aval (Jouannic et al., 2012) (Fig. 3.38).
Ces valeurs sont également cohérentes avec les estimations obtenues sur les debris
flows terrestres (Iverson, 1997). Les nombres de Reynolds calculés (Eq. 3.10) varient
entre 144 ± 35 et 511 ± 102 (Table 3.35), sont du même ordre de grandeur que les ré-
sultats de la dune Russell (276 à 609) et indiquent un régime d’écoulement laminaire.
Estimation de concentration en fluide et charge solide
Figure 3.39 – Comparaison de l’évolution de la concentration en fluide dans l’écou-
lement en fonction de la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la
dune Russell.
La concentration en fluide dans l’écoulement a été calculée à partir des équa-
tions 3.11 et 3.12. On estime une proportion de fluide entre 32% ± 1 et 42% ±
1 (Table 3.35) du même ordre que les valeurs estimées sur les ravines de la dune
Russell (28% à 39%). L’écoulement s’enrichit progressivement en fluide durant sa
propagation (Fig. 3.39), tout en restant dans les limites classiques de composition
et donc de rhéologie d’un debris flow (Iverson, 1997; Lorenzini et Mazza, 2004).
Estimation des taux d’érosion et de dépôts
Le taux de sédimentation a été calculé à partir de l’équation 3.13 et le taux
d’érosion en utilisant l’équation 3.14. Les taux d’érosion sont estimés entre 6,7 x 10−2
± 1,2 x 10−2 m3.s−1 et 0,9 x 10−2 ± 0,3 x 10−2 m3.s−1 et les taux de sédimentation
entre 3,4 x 10−2 ± 0,9 x 10−2 m3.s−1 et 1,2 x 10−2 ± 0,7 x 10−2 m3.s−1 (Table 3.44).
Les valeurs des taux d’érosion estimés sur la dune Russell sont moins importants,
surtout concernant la zone source qui présente une valeur 2 fois plus faible (2,3 x
10−2 ± 0,5 x 10−2 m3.s−1). On observe cependant des pentes plus fortes dans la zone
de départ de la ravine de Kaiser (pente = 17°, Table 3.32) qu’au niveau de la ravine
de Russell (pente = 9°, Table 3.15).
Cette tendance à l’augmentation du taux d’érosion corrélée avec la pente se vérifie
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Figure 3.40 – Comparaison de l’évolution des taux de sédimentation en fonction
de la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
Figure 3.41 – Comparaison de l’évolution des taux d’érosion en fonction de la
distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
Figure 3.42 – Comparaison de l’évolution des taux d’érosion en fonction de la pente
entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
bien sur la Figure 3.42 avec des coefficients de corrélation élévés. Les taux d’érosion
et de sédimentation ont un comportement assez différent le long de la pente. Le taux
d’érosion décroît de l’amont vers l’aval et cette tendance est vérifiée sur les 2 ravines
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Figure 3.43 – Comparaison de l’évolution des taux d’érosion en fonction de la
concentration en fluide entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune
Russell.
étudiées (Fig. 3.41), tandis que le taux de sédimentation ne présente pas de tendance
claire d’évolution et semble plutôt constant (Fig. 3.40). On observe également une
diminution du taux d’érosion liée à l’augmentation de la concentration en fluide,
cette tendance se vérifie sur les ravine de la dune Russell et Kaiser (Fig. 3.43).
Figure 3.44 – Résumé des taux de sédimentation vsed, taux d’érosion vero, taux
d’incorporation de liquide vinc et taux de pertes de liquide vlos calculés entre chacun
des profils. Les équations utilisées pour calculer ces paramètres sont : aeq. (3.13) ;
beq. (3.14) ; ceq. (3.17) ; deq. (3.18).
Estimation des volumes de liquide impliqués dans l’écoulement
L’estimation des volumes de liquide VF impliqués dans la formation des ravines
martiennes a été calculée à partir de l’équation 3.15 en utilisant comme référence un
volume total de matériel déposé de 2433 m3. Sachant que la porosité d’un matériel
varie en fonction de sa granulométrie, nous avons calculé la quantité de liquide que
peut contenir un sable (θs = 30%) et un silt (θs = 40%), considérant plusieurs
concentrations en fluide variant de 20% à 50% (ces valeurs ont été choisies pour
couvrir toute la plage de valeurs de concentration en fluide obtenues sur l’étude
des ravines de Russell et Kaiser). Les résultats montrent que pour des valeurs de
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concentration en fluide de 30% à 40% (proches de celle estimées précédemment), le
volume de liquide nécessaire à la formation de la ravine étudiée sur la dune Kaiser
varie de 730 m3 < VF < 1135 m3 pour un sable et sont de 626 m3 < VF < 973 m3
pour un silt (Table 3.45).
Figure 3.45 – Résumé des volumes de liquide calculés VF pour la ravine étudiée.
aEq. (3.15), un volume total de dépôts VD de 2433 m3, une porosité pour le sable θs
de 30% et pour les silts de 40% (Brayshaw et al., 1996; Fetter, 2001) ont été utilisées
pour calculer le volume de liquide VF .
Estimation des taux d’incorporation et des taux de perte de liquide
Figure 3.46 – Comparaison de l’évolution des taux d’incorporation de liquide en
fonction de la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune
Russell.
Nous avons estimé la quantité de fluide présent initialement dans le matériel
de la dune pouvant être incorporé durant le passage du debris flow. Pour ce faire,
nous avons appliqué l’équation 3.17 en utilisant un sable de porosité θs de 30%
caractéristique d’un sable moyen/fin non trié (Brayshaw et al., 1996; Fetter, 2001)
qui a été identifié à la surface de la dune Kaiser (Tirsch, 2008). Les taux de liquide
incorporés calculés varient de 3,1 x 10−3 ± 1,8 x 10−3 m.s−1 m.s−1 à 20,1 x 10−3 ±
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2,7 x 10−3 m.s−1 (Table 3.44). Ces valeurs sont plus élevées que celles obtenues sur
la dune Russell (3.4 x 10−3 m.s−1 à 7.0 x 10−3 m.s−1). On observe sur les 2 sites
d’étude une tendance à la baisse du taux de liquide incorporé durant la propagation
de l’écoulement (Fig. 3.46).
Figure 3.47 – Comparaison de l’évolution des taux de perte de liquide en fonction
de la distance entre la ravine de la dune Kaiser et la ravine de la dune Russell.
Le volume de perte de liquide durant l’avancée du debris flow, causé par l’éva-
poration ou le gel du liquide, a été estimé à partir des équations 3.16 et 3.18. Les
valeurs de perte de liquide s’échelonnent de 0,6 x 10−2 ± 10−2 m.s−1 à 3,0 x 10−2
± 10−2 m.s−1 (Table 3.44) et ne présentent pas de tendance générale (Fig. 3.47).
Ces valeurs sont légèrement plus élevées que celles calculées sur la zone du cratère
Russell (0,2 x 10−2 m.s−1 à 0,9 x 10−2 m.s−1).
Synthèse des paramètres physiques calculés
Les résultats des propriétés physiques de l’écoulement à l’origine des ravines du
secteur Nord du la dune Kaiser (Figs. 3.29, 3.30) montrent des tendances et des
ordres de grandeurs similaires avec les résultats obtenus sur la ravine de la méga-
dune Russell.
Les grandes tendances mises en évidence par cette étude sont : (1) la diminution
de la viscosité de l’écoulement (660 Pa.s à 107 Pa.s) durant sa propagation engendrée
par une augmentation de concentration en fluide (28% à 42%) et (2) la diminution
de la vitesse (6,9 m.s−1 à 1,1 m.s−1) et de la capacité d’érosion de l’écoulement (6,1
x 10−2 m3.s−1 à 0,9 x 10−2 m3.s−1) de l’amont vers l’aval à relier avec la diminution
de la pente. Les valeurs des nombres de Reynolds calculées (144 à 609) indiquent un
régime d’écoulement laminaire représentatif des écoulements visco-plastiques type
debris flow (Allen, 1997; Iverson, 1997).
Le déficit de matériel déposé, important particulièrement sur la ravine de la
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dune Kaiser, peut être expliqué par une infiltration de l’eau dans le matériel de la
dune, facilitée par la baisse de viscosité de l’écoulement. Une autre hypothèse, déjà
évoquée dans la littérature, est celle de la sublimation de la glace (Quantin et al.,
2004) cimentant les grains de sable, puis solidifiée après l’arrêt du debris flow. La
libération de l’espace occupé par la glace engendre un affaissement du dépôt et une
diminution de son volume total.
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3.5 Conclusion
A partir de données haute résolution d’imageries et de topographie (HiRISE),
l’étude morphologique détaillée de ravines, caractérisées par l’absence de dépôts
terminaux a été réalisée sur deux sites distincts : (1) la mégadune du cratère d’im-
pact Russell (54,5°S ; 12,7°E) et (2) la barkhane du cratère d’impact Kaiser (46,6°S ;
20,1°E).
Les résultats obtenus démontrent qu’un processus érosif similaire aux debris flows
terrestres peut expliquer, du point de vue de la physique et de la morphologie, la
formation des ravines sur les dunes martiennes, même si l’étape finale de l’écoule-
ment reste encore mal contrainte. Les grandes tendances concernant l’évolution de la
dynamique de l’écoulement mettent en évidence une baisse de la viscosité de l’amont
vers l’aval générée par une augmentation de la concentration en fluide durant la pro-
pagation du debris flow.
Basé sur les résultats obtenus sur les deux sites d’études, un processus de forma-
tion des ravines sinueuses situées sur les dunes est proposé durant une période de
plus haute obliquité permettant une insolation plus importante des versants orien-
tés SO dans l’hémisphère Sud(Costard et al., 2002). Nous proposons un modèle de
formation de ces ravines dans un environnement périglaciaire (de manière similaire
aux ravines formées au Groënland, (Costard et al., 2002, 2007a)) nous privilégions
l’hypothèse que de la glace d’eau est présente dans les dunes et entre les pores des
grains de sable. Les estimations quantitatives obtenues sur les 2 ravines étudiées sur
les cratères Russell et Kaiser démontrent que la fonte des premiers centimètres du
pergélisol de ces dunes représente un important réservoir d’eau liquide et qu’il peut
quasiment suffir à lui seul pour expliquer la provenance de l’eau lors de la formation
de ravines par un processus de debris flow. L’augmentation de la concentration en
fluide durant la progression de l’écoulement pourrait être causée par un enrichis-
sement de la teneur en glace dans la partie avale des versants comme observé sur
certains versants alpins (Scapozza et al., 2011). Finalement, l’écoulement s’arrête
brutalement à cause de la perte d’une grande quantité de liquide par évaporation
ou par gel.
Concernant l’absence de dépôts distaux, il a été démontré que la vitesse d’écou-
lement et le pouvoir érosif du debris flow décroissent progressivement vers l’aval, du
fait de la diminution de la pente. On peut ainsi observer sur les bilans d’érosion et
de dépôts (Figs. 3.18 et 3.34) que dans la partie finale des ravines, le debris flow
n’incorpore quasiment plus de matériel. De plus, cette baisse de la vitesse en aval
va permettre à l’écoulement de déposer plus de matériel à distance parcourue égale,
car nous avons montré que le taux de sédimentation est relativement constant sur
toute la longueur de la ravine (Fig. 3.47). Par conséquent, l’absence de dépôts dis-
taux est cohérente avec la tendance à l’augmentation en fluide dans la phase finale
de l’écoulement, principalement par l’appauvrissement progressif en particules so-
lides. Ce raisonnement montre que le dépôt, en phase final du debris flow se fait
presque uniquement latéralement au niveau des levées. Ainsi, il ne reste plus assez
138 Chapitre 3 : Etude des ravines à la surface des dunes martiennes
de matériel solide pour former un lobe de dépôts. Toutefois, la compréhension du
phénomène de mise en place des ravines et surtout l’absence apparente de lobes de
dépôts restent difficiles à comprendre. C’est pourquoi nous allons procéder à une
étude expérimentale des morphologies de types gullies dans le chapitre 4.
A l’échelle de la dune Kaiser, on a observé la répartition asymétrique des ravines
présentant une grande diversité de morphologies. Chacun des 3 types morphologiques
de ravine est-il relié à un processus de formation particulier ainsi qu’à une période de
formation différente ? La répartition de cette morphologie étant nettement corrélée
à l’exposition des différents secteurs du versant et associée à l’évolution de la pente,
l’hypothèse d’une évolution morphologique déterminée par l’insolation semble plau-
sible. La variation de l’insolation sur les versants de la dune Kaiser aurait peut-être
permis la fonte de glace en surface de la dune et le déclenchement d’écoulements
composés en partie de liquide uniquement dans certains secteurs.
Chapitre 4
Etude expérimentale des écoulements
type « debris flows » en conditions de
basse pression et de basse
température
Figure 4.1 – « We need to feel the experiment to make wonderful experiment »
(Coleman et al., 2009).
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4.1 Présentation de la démarche expérimentale
4.1.1 Contexte et problématique
Dans le Chap. 3, il a été démontré qu’un processus de type debris flow (écoule-
ment non newtonien formé d’un mélange sédiment/eau (Allen, 1985)) pouvait expli-
quer la formation des ravines observées à la surface de la mégadune Russell (Jouannic
et al., 2012), l’hypothèse étant posée que la dune soit saturée en glace. Dans le but
de tester cette hypothèse de formation, une approche expérimentale a été entre-
prise également dans cette thèse. Des écoulements visqueux ont été simulés sur un
plan incliné composé d’un pergélisol riche en eau. De nombreux paramètres peuvent
influencer la morphologie produit par un debris flow (granulométie, débit, pente,
teneur en eau, etc). Plusieurs séries ont ainsi été réalisées afin d’étudier l’influence
de quelques paramètres sur la morphologie des ravines.
Avant notre étude, plusieurs travaux avaient commencé à étudier expérimenta-
lement les gullies martiens. Des expériences à basse température en chambre froide
ont montré l’influence de la présence et de l’épaisseur d’une couche active à la sur-
face de dune pour reproduire certaines ravines (Védie et al., 2008). Néanmoins, ces
études ont été plus qualitatives que quantitatives et notre travail a permis d’amélio-
rer ce point. D’autres part, des expériences à basse pression (identique à la pression
atmophérique martienne actuelle d’environ 6 mbar) ont testé l’influence du pouvoir
érosif et des débits sur l’écoulement d’eau sur un sol froid (Conway et al., 2011),
cependant les morphologie étaient peu ressemblantes aux gullies martiens.
Un des objectifs de cette thèse a été de mettre en place de nouvelles séries
d’expériences sous conditions atmosphériques terrestres et martiennes dans le but
d’étudier la grande variété morphologique de ravines présentes sur les deux planètes.
4.1.2 Dispositif expérimental et procédure
Plusieurs séries d’expériences on été réalisées en utilisant deux dispositifs expé-
rimentaux :
(1) dans une chambre froide (Fig. 4.2) au laboratoire IDES à Orsay (conditons
atmosphériques terrestres) qui permet d’atteindre des température atmosphériques
faibles (jusqu’à -30°C) ;
(2) dans un caisson situé à l’Open University à Milton Keynes (Angleterre) per-
mettant d’atteindre les conditions de pressions actuelles martiennes (Fig. 4.2).
Chacun des appareils présente des avantages pour permettre de tester la forma-
tion de ravines par des processus de type debris flow à basse température et/ou
basse pression atmosphérique (Fig. 4.2).
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Nous disposions en plus de caméras et d’appareils photos, de moyens d’acquisition
de la topographie notamment par l’utilisation d’un scanner laser dont des exemples
d’acquisition sont montrés aux Fig. 4.3b et Fig. 4.3d. Après l’acquisition des données
brutes et leurs traitements (conversion des fichiers, interpolation, ...), elles ont été
importées dans un logiciel de SIG afin de les visualiser, puis d’estimer les volumes
érodés et déposés.
Figure 4.3 – (a) Expérience de debris flow réalisé en chambre froide à Orsay ; (b)
Scan 3D de la surface de l’expérience (a) ; (c) Expérience de debris flow réalisé dans
la « Mars Chamber » à Milton Keynes ; (d) Scan 3D de la surface de l’expérience
(c).
Une première série de 24 expériences a été réalisée en juin 2011 en chambre froide
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à l’Université Paris-Sud (IDES) (Fig. 4.4) afin de tester l’influence des variations de
débits, de changement de pente et d’humidité dans la couche active sur les ravines.
Figure 4.4 – Liste des expériences réalisées dans la chambre froide en juin 2011
avec les paramètres associés à chaque expérience.
Une série de plus de 30 expériences a été réalisée dans le caisson (« Mars Cham-
ber ») de l’Open University (Fig. 4.5) durant 2 séjours d’un mois en Angleterre
(novembre 2011 et février 2012). Ces expériences ont permis d’étudier l’influence
d’une basse pression atmosphérique en milieu froid sur le comportement d’un écou-
lement de type debris flow, comparer les morphologies obtenues avec les résultats
à pression terrestre et de tester la stabilité d’un écoulement composé d’un mélange
eau/sable en condition martienne.
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Une dernière série d’une trentaine d’expériences réalisées en juin 2012 a permis
de quantifier l’effet des variations de teneur en eau dans la couche active sur la
formation des ravines (Fig. 4.6). Le but de ces expériences a été d’étudier le rôle
de l’eau présente dans la couche active comme réservoir d’eau potentiel dans le
processus de propagation des debris flows en milieu froid.
Figure 4.6 – Liste des expériences réalisées dans la chambre froide en juin 2012
avec les paramètres associés à chaque expérience. Ces expériences on été effectuées
dans le but d’étudier les variations de teneur en eau dans une couche active sur les
morphologies obtenues.
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4.2 Laboratory simulation of gullies in a periglacial
environment
Ce sous-chapitre est constitué des résultats expérimentaux menés en collabora-
tion avec Susan J. Conway (Open University), Julien Gargani (Université Paris-Sud),
François Costard (Université Paris-Sud), Matthew R. Balme (Open University), Ma-
nish R. Patel (Open University), Chiara Marmo (Université Paris-Sud), Gian G. Ori
(Università G. d’Annunzio). Ces résultats sont destinés à être publiés et leur compte
rendu en anglais vise à faciliter les échanges et à poser les bases d’un manuscrit à
soumettre.
4.2.1 Introduction
A large diversity of gullies morphology can be observed on Mars and on Earth
(Fig. 4.7). Some of them involve the presence of fluids. Nevertheless, the processes
and climatic conditions that could explain the different morphologies currently re-
main poorly understood. On Earth, only few gullies have been observed on dunes
in arid environment due to granular flow process (Cunene Sand Sea in Namibia and
White Sand in New Mexico ; Horgan et Bell (2012)). Nevertheless, there are some
examples of gullies formed under periglacial environments (Fig. 4.7). On Mars, their
discovery (Malin et Edgett, 2000) has triggered numerous debates and interpreta-
tions. Several hypotheses have been suggested for the formation of gullies : (i) runoff
and debris flows with liquid water from groundwater aquifers (Heldmann et Mellon,
2004; Malin et Edgett, 2000), (ii) snow-melt (Christensen, 2003; Dickson et al., 2007;
Hauber et al., 2011; Williams et al., 2009), (iii) liquid CO2 breakout (Musselwhite
et al., 2001), (iv) melting of near-surface ground ice (< 1 m meter) at high obli-
quity (Costard et al., 2002; Mangold et al., 2003, 2010), (v) geothermally-heated
aquifers (Gaidos, 2001; Hartmann et Neukum, 2001), (vi) the presence of brines
(Chevrier et al., 2009b; Knauth et al., 2000; Knauth et Burt, 2003), (vii) processes
involving CO2 frost (Cedillo-Flores et al., 2011; Hoffman, 2002; Ishii et Sasaki, 2004).
Concerning Martian gullies (Figs. 4.7a2, 4.7b2 and 4.7c2), previous studies have
suggested that the formation of these morphologies involves flows with a significant
proportion of liquid as indicated by the presence of sinuosity and connections bet-
ween the channels (Costard et al., 2002; Mangold et al., 2003), but the absence of
a well developed lobate/apron deposit on some gullies is poorly understood (Jouan-
nic et al., 2012). Their long distances of runoff (∼2 km) above gentle slope (8-10°)
question on the processes able to trigger these morphologies.
Debris flow (a non-newtonian flow comprising a sediment-water mix) is a com-
mon process attributed to gully formation on both planets (Coussot et Meunier,
1996; Jouannic et al., 2012). Many variables can influence the morphology of debris
flows (grain sizes, discharge, slope, soil moisture...) and their respective influences
are difficult to disentangle in the field. Furthermore, specific effects of the Martian
environment have not yet been explored in detail. Some preliminary laboratory si-
mulations have already been performed that isolate some of these variables. Cold
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Figure 4.7 – Different gullies landforms on Earth and on Mars probably formed
by a viscous flow process similar to a debris flows. (a1) Debris flows in the French
Alpes (Vallée de la Clarée, fieldtrip in 2011) ; (a2) Martian gullies on slope of an
impact crater (HiRISE image) ; (b1) View of debris flows at La Fossa Volcano with
small aprons (Italy, from Ferrucci et al. (2005)) ; (b2) Flow with digitated small
aprons in the interior of Tooting crater ((Morris et al., 2010)) ; (c1) Gullies without
final deposit on Earth (Photo : O. Hungr) ; (c2) Gullies without final deposit on the
Russell megadune on Mars (HiRISE image).
room experiments (Védie et al., 2008) showed the effect of a melted surface layer (i.e.
active layer) on the formation of linear gullies over sand dunes. Nevertheless, the
influence of the liquid water content of the active layer on the gully morphology was
never investigated. Alternatively, low pressure experiments were performed to test
the effect of the atmospheric pressure on erosional capacity and runout distance of
the flows (Conway et al., 2011), but the experiments were not conducted considering
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an ice-rich permafrost.
The aim of this study is to explore the formation mechanisms of linear gullies that
are observed on large sand dunes in periglacial environment on Earth and on Mars,
a subject currently under debate. More precisely, using an experimental approach
we have (i) studied the influence of the atmospheric pressure (Martian/terrestrial
pressure) on gullies morphology, (ii) investigated the role of the liquid water content
of the active layer on the gullies morphology, (iii) discussed the processes involved
in the formation of gullies on Mars and, (iv) discuss the influence of the degradation
of the gully morphology due to desiccation/sublimation processes.
4.2.2 Laboratory simulations
We have performed a parallel set of experiments under Martian atmospheric
pressure (6 mbar, in the Open University Mars Chamber, Fig. 4.8a) and under ter-
restrial atmospheric pressure in a cold room (Fig. 4.8b) at the IDES laboratory
(Orsay, France). One aim of this study was to characterize the influence of the at-
mospheric pressure on the gullies morphology.
All experiments were performed using fine sand (200-250 µm), which had been
saturated in water, frozen, then the first millimeters of the permafrost were par-
tially defrosted in order to create a fine active layer. The influence of the discharge,
the slope and the depth of melting of the permafrost have been tested. The final
morphologies have been precisely measured using a laser scanner. It allowed us to
quantify the erosion and the deposition volumes. The Mars Chamber enabled us to
perform these experiments at the low pressure atmospheric conditions experienced
on the surface of Mars. The terrestrial cold room allowed us to perform reference
experiments with an accurate control on experimental parameters (temperature of
the room and of the water, discharge, active layer thickness and active layer water
content).
4.2.2.1 Description of the Cold room experiments
To simulate a periglacial environment, a cold room large enough to accommodate
an experimental slope has been used (Fig. 4.8b).
The test bed is a 2.5 m long, 0.5 m width and 0.2 m deep rectangular tray located
inside the cold room (Fig. 4.8b). A ∼10 cm deep permafrost layer composed of sand
material saturated in water was placed in this tray to form the sediment substrate.
The sand in the test bed was saturated with water. Once completely frozen (after
one night), the cold room was switch off and a defrosted layer allowed to form. Once
the correct depth of melting had been achieved (after ∼1-3 h), water was introduced
from an external reservoir for a set duration. The temperature of the active layer
was monitored throughout. Water was introduced from a pipe at the upper edge
of the test bed and allowed to flow down and across the sediment substrate. Thus
each experiment lasted approximately between ∼11 s and ∼13 s and a total of ∼60
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Figure 4.8 – . (a) Mars Chamber in the Open University (Open University, UK) ;
(b) Experimental tray containing the permafrost in the Cold room (Université Paris-
Sud, France).
± 10 ml of water was used each time. A peristaltic pomp allowed external control
over the release of water. The experiment was monitored using one internal video
device. Photo-documentation was performed for each experimental run. The depth
of the melted layer was measured before and after each experiment. Furthermore,
we have performed laser scanning after each experiment to generate a full elevation
model of the sediment surface. The topographic data have been used to calculate
the total volume of sand eroded and deposited. We have also quantified the height
of the levees and depth of the channel along the flow. The speed of the flow has been
calculated precisely from the video devices. In our analysis of these experiments, we
have assumed that scale is not a limiting factor and used preferentially adimensional
parameters to discuss our results. The water content of the active layer was calculated
after each experiment by the measurement of the weight of the active layer sample
before and after the complete drying of the sample. The pressure in the cold chamber
was at the atmospheric pressure of 1 bar.
4.2.2.2 Description of the Mars chamber experiments
In the case of the Mars chamber apparatus, the sediment test bed was contained
within a cylindrical low pressure chamber 2 m in length and ∼1 m in diameter. The
test bed is a 1 m long, 0.1 m deep rectangular metal tray. A ∼5 cm deep permafrost
layer composed of sand material saturated in water was placed in this tray to form
the sediment substrate. The sand in the test bed was saturated with water, leveled
off and then placed in the freezer onsite. After the completely freezing of the material
(after 15 h), the tray was removed and a defrosted layer allowed to form. The tray
was placed in the chamber and the pressure reduced to 7mbar (∼1 h). The tem-
perature of the permafrost, melted layer and the chamber pressure were monitored
throughout. Once the correct pressure was achieved water was introduced from an
external reservoir for a set duration. Water was introduced from a pipe at the upper
edge of the test bed and allowed to flow down and across the sediment substrate.
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Thus each experiment lasted approximately between 5 s and 15 s and a total of ∼60
± 10 ml of water was used each time. A solenoid valve within the end of the hose
allowed external control over the release of water. The progress of each experiment
was monitored using two internal webcams and two external video devices. Photo-
documentation was performed prior, during and after each experimental run. Once
the experiment was complete the chamber was returned to atmospheric pressure and
the depth of the melted layer was measured. The tray was then removed for laser
scanning to generate a full elevation model of the sediment surface and make any
other additional measurements. The pressure in the chamber was actively controlled
using a vacuum pump and was maintained at ∼6 mbar for the low pressure experi-
ments.
4.2.3 Results
4.2.3.1 Comparison between the Martian atmospheric pressure and the
terrestrial pressure
The simulation of the gullies formation at low pressure under a periglacial expe-
riment allow to produce some interesting features observed on Martian Gullies such
as the presence of pits around the gullies due to the sublimation/evaporation of part
of the water of the active layer. These pits are generated by the bubble forming at
the surface of the active layer (Fig. 4.9). Even if the water can be observed during
several minutes (at least 30 min in our experiments) at the liquid state at low pres-
sure, sublimation and freezing processes have been observed, as expected at these
pressure (6 mbar) and temperature (0°C). The sublimation is observed through the
boiling of water on the surface of the active layer and also on the water flowing
down into the channel of the gully. Lateral levees, small lobate deposits, channels
and alcoves were also observed. The observation of liquid water at low pressure du-
ring several minutes in a transient state highlights the possibility of it presence even
if sublimation and freezing process of the liquid water were observed.
Concerning the quantitative results, we observed that the apron width decreases
with the slope both under Martian and terrestrial atmospheric pressure (Figs. 4.10a
and 4.10d). It can be interpreted as a simple consequence of the effect of the weight.
The weight triggered a displacement downstream of the front. If the weight decreases
the front of the deposits will spread laterally apart from the channel. Indeed, the
increase of the slope generates an increase of the effective weight force. As a conse-
quence, it is more difficult to flow laterally away from the channel when the slope is
steep than when the slope is gentle and the apron width decrease significantly with
the slope increase.
In accordance with previous observations, the experiments show an increase of
the ratio between levees thickness and levees width as a function of the slope under
Martian (6 mbar) and terrestrial (1 atm) pressure conditions (Figs. 4.10c and 4.10d).
This is due principally to a decrease of the levees width when the slope increases
(Figs. 4.10c and 4.10d). The solid material is accumulated at the front of the flow
and its thickness increases. Nevertheless, only the central part of the debris flow
front is able to progress downstream due to the higher water content in this part
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of the flow, whereas the lateral parts of the front are deposited to form the thick
levees. The gentle increase of the levee thickness as a function of the slope also partly
explains the significant increase of the ratio between the levees thickness and the
levees width.
Figure 4.9 – (a) Experiment made using a water content of 15% in the active
layer ; (b) Experiment made using a water content of 0% in the active layer. The two
experiments were made inside the Mars Chamber (atmospheric pressure = 6mbar)
with a slope of 20°, a flow rate of 3.5 ± 0.5 ml/s, an initial volume of water of 60
± 10 ml and an active layer thickness of 4 ± 1 mm. The presence of small pits is
observed only in Martian atmospheric pressure.
As a partial observation, it can be stated that the pressure does not influence
significantly the values and the trends of the morphological characteristics (Fig.
4.10). For simplicity, we chose to use the more convenient apparatus (i.e. the cold
room instead of the Martian chamber) to perform complementary experimental tests
about morphological simulation of gullies. At the contrary, the Mars chamber will
be more appropriate to test the mechanism(s) able to generate the flow, but this
point is beyond the scope of this study.
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Figure 4.10 – Comparison of the effects of the atmospheric pressure variations on
the gullies dimensions, based on experiments at low Martian pressure and terres-
trial pressure. (a) Apron width as a function of the slope under Martian pressure
conditions ; (b) Apron width as a function of the slope under terrestrial pressure
conditions ; (c) and (d) Ratio between levee thickness and levee width as a function
of the slope under Martian and terrestrial pressure respectively.
4.2.3.2 Effect of the water content inside the active layer
Now let us investigate the role of liquid water on the gully propagation and for-
mation. Using the cold chamber experimental device at Orsay allowed us to measure
precisely the water content contained into the active layer. We varied the liquid wa-
ter content of the active layer before running the experiment using a sprayer. In
several experiments, we have expected some days to allow the desiccation of the
sand of the active layer (from 1 to 16 days). The water content of the active layer
tested ranges between 0% and 23% in weight.
There is an influence of the percentage of water (contained into the active layer)
on the gully morphology. For example, an increase of 10% in the water active layer
content allows the increase of 40% of the adimensional length of the gullies (Fig.
4.11a). The adimensional length correspond to the length of the gully L divided
by the volume of water injected from the pipe (Vwater)1/3. By this way, the small
difference in the volume of water injected are compensated and only the effect of
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the water in the active layer is considered. This means that the active layer water
content is an important parameter to understand the long runoff distance of gullies
observed in periglacial environments. In order to take into account the 3D dimension,
we included the effect of the width and the height of the gully (Fig. 4.11b). With
the intention of comparing our results with the Martian morphology and because
the formation of gullies is driven by gravity, we have dimensioned the experimen-
tal results obtained in terrestrial condition to the Martian gravity conditions (Fig.
4.11c).
Concerning the volume balance of sediment along the gullies, the results showed
an increase in the deposited and eroded volumes as a function of the water content
inside the active layer (Fig. 4.12). The deposition ranges from ∼22,200 mm3 to
∼109,500 mm3 and the erosion ranges from ∼17,500 mm3 to ∼98,300 mm3.
4.2.4 Discussion
4.2.4.1 Gully morphologies and role of the water content
On Mars, various gullies morphology has been observed during the last decade.
The availability of High Resolution Imaging Science Experiment (HiRISE) images
(McEwen et al., 2007) and HiRISE Digital Terrain Models (DTM) allowed to cha-
racterize precisely the morphology of the gullies and to quantify the initial water
volume necessary to generate these morphologies (Jouannic et al., 2012). Martian
gullies are characterized by a long runoff distance of ∼2 km above gentle slopes (10
- 15°). Their depth is approximately of ∼1 m, the channel width is ∼10 m, the levee
thickness ranges between 0.5 - 1.8 m and the levee width range between ∼3 - 15 m.
The initial water volume of the gullies has been estimated of 400 - 900 m3 in the case
of a gully located on the Russell megadune (Jouannic et al., 2012). Experimentally,
we showed that there is an increase of the ratio between the levee thickness and the
levee width. On Earth, a similar trend has been reported in a study of levees lava
on Mount Etna (Sparks et al., 1976). The authors have measured a ratio between
levee thickness and the levee width of 0.20/0.34 ∼0.6 for a slope of 14° and a ratio
of 0.25/0.15 ∼1.6 for a higher slope of 25° (Sparks et al., 1976). On Mars, the ratio
between the levee thickness and the levee width is comprised between 0.5/15 ∼0.03
and 1.8/3 ∼0.6 for the gullies studied on the Russell dune. These observed values
are in the range of those obtained experimentally (from ∼ 0.05 to ∼0.5, see Figs.
4.10c and 4.10d) for similar slopes. Even if our experiments are not perfect analogs,
they are several morphological similarities (presence of pits, ratio h/w, apron). Let
us discuss the implication of these similarities.
Our experimental results show that a high percentage of water into the active
layer allows us to explain a longer runoff of gullies. In the specific case of the gullies
of the Russell crater (i.e. 2 km long, ∼1 m depth, channel width of ∼10 m and 900 m3
of initial volume of water), our experimental results suggest that a sand containing
30% of liquid water into the active layer could be a possible interpretation for the
gully morphology formation (Fig. 4.11c ; GM = 3.7 m.s−2 ; GE = 9.8 m.s−2).
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Figure 4.11 – (a) Effect of the water content in the active layer on the gully length ;
(b) Effect of the water content in the active layer on the gully 3D geometry ; (c) Effect
of the water content in the active layer on the gully 3D geometry for reduced gravity
conditions (GE : gravity on Earth = 9.81 m.s−2 ; GM : gravity on Mars = 3.72 m.s−2).
The water content inside the active is the only parameter that change between each
experiment, the other parameters are constant (slope = 25°, flow rate = 4.6 ml/s,
active layer thickness = ∼4 mm). Small variations in the injected water through the
pipe also happened and their influences on the morphology were controlled using an
adimensional parameter L/(Vwater)1/3. The pictures of 4 different experiments on the
right highlight the increase of the gullies length as a function of the water content
inside the active layer.
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Figure 4.12 – Effect of the water content in the active layer on the total volume of
eroded and deposited sand.
4.2.4.2 Apron morphology and degradation
On Earth and on Mars, many gullies morphologies result from the succession of
several flow events and the progressive accumulation of sediments in the downstream
part of gullies (Figs. 4.7a1 and 4.7a2). In this case a large apron can be observed.
The final large apron can be obtained experimentally by the triggering of successive
flows events. There is also a less abundant category of debris flow morphologies that
is characterized by reduced apron deposit. On Earth, these small terminal deposits
of debris flows can be found in cold and periglacial environment on avalanches de-
posits (French Alps) or on slopes of volcanoes with very fine sediments (Fig. 4.7b1,
Italy). On Mars, small apron deposits were found in the Tooting crater (Fig. 4.7b2),
these flows could be generated by the melting of ground ice (Morris et al., 2010). Our
results showed that small apron can be simulated experimentally under periglacial
conditions using an ice-rich permafrost composed of fine sand (200-250 µm) be-
neath a thin active layer (1-3 mm) containing a significant quantity of water (∼15%
in weight) under low (6 mbar) or ambient (1 bar) pressure conditions.
A third kind of apron can be observed in rare cases and is characterized by the
apparent lack of apron. On Earth, gullies without final deposit are present in some
very specific periglacial area (Fig. 4.7c1, Canada). On Mars, we found these gullies
on sand dunes (Russell megadune, Fig. 4.7c2). The processes that allow to explain
these morphologies is not clear and may be the consequence of several phenomena :
a relatively small active layer above a permafrost allow to reduce the length of the
apron, but it seems also necessary to consider additional processes to explain the
apparent absence of final deposit. Our experiments show that the degradation of
the gullies morphology, due to the desiccation of the surface, affects significantly
the appearance of the gullies (Figs. 4.13 and 4.14). The fresh morphology of gullies
containing wet sand, is characterized by complex geometrical features with local
steep slope in the levee and in the alcove. For the levees, the fresh morphology is
rounded whereas the degraded one is more angulated. Concerning the apron deposit,
a smoothing of the morphology can be explained by the desiccation of the sand. The
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Figure 4.13 – Effect of the sublimation of the superficial layer on the gully morpho-
logy on the short-term. (a) View of the gullies morphology just after the experiment ;
(b) View of the gullies morphology 3 days after the experiment ; (c) and (d) Evolu-
tion of total erosion and deposition of the gully 1 and 2 as a function of time ; (e)
and (f) Evolution of 2 cross-section from the 29 June 2012 to the 2 July 2012 (3
days).
angle of repose (i.e. angle of friction) of the dry sand is smaller than the angle of
repose of the wet sand. As a consequence, the desiccation of the superficial sand
will decrease the mechanical resistance of the sand with time. Without considering
new stress, the sand grains are displaced by their own weight. This process allows to
modify the morphology of the gullies. The degradation of the gullies morphologies
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due to desiccation process and micro-slope in stability trigger morphologies close to
the one observed on Mars. The presence of levees and of a channel is conserved but
the volume decreases (Figs. 4.13c and 4.13d) and the channel appear until the final
part of the gully. The diminution of the volume of deposits can be explained by two
different phenomena related to the same process. The first one the compaction due
to the desiccation of the permafrost. The second one is due to the lateral migration of
the sand from the levees to the channel after the desiccation under the gravity effect.
This could be one of the processes that could explain the termination of Martian
gullies allowing the reduction of the deposit and the presence of the channel as well
as the levees until the end of the gully (Figs. 4.13 and 4.14). On Earth, rainfall and
wind do not allow the conservation of such morphology for a long time.
Figure 4.14 – Effect of the sublimation of the superficial layer on the gully mor-
phology on the middle-term. (a) just after the experiment, (b) 16 days after the
experiment.
4.2.5 Conclusion
Our experimental investigation allowed us to reproduce various morphologies
similar to Earth and Martian gullies. Thin active layers above permafrost could
explain small final deposits and the presence of channel as well as levees until the
termination of the simulated debris flow. A more interesting effect is the influence
of the water content of the active layer on the length of the debris flow. It could
explain the very long aspect of debris flow formed under periglacial environment.
Pressure conditions seem to have a limited influence on the morphology of the debris
flows. Nevertheless, a more specific effect of the low pressure conditions is the impact
of bubble formation on the triggering of small pits on the topography. Finally, our
study highlights the potential role of the degradation process through the desiccation
of the material on the morphology. This process could explain the apparent lack of
apron deposit observed on several gullies.
158
Chapitre 4 : Etude expérimentale des écoulements type « debris flows » en
conditions de basse pression et de basse température
4.3 Compléments sur les résultats expérimentaux
obtenus dans la chambre froide à Orsay
Nous sommes loin d’avoir exploré l’ensemble des conditions possibles de mise en
place des gullies, ni testé l’ensemble des paramètres pouvant jouer un rôle dans leur
morphologie. Dans cette partie nous allons présenter des résultats supplémentaires
qui ne sont pas intégrés au manuscrit en préparation.
Dans la série d’expériences décrites par la suite, l’influence des variations de pente
et de débits a été étudiée enfin de quantifier leurs conséquences sur les morphologie
finale des ravines. Tous les autres paramètres pouvant avoir un rôle à jouer sur la
dynamique d’un debris flow ont été fixés et sont donc identiques pour chacune des
expériences. Ces paramètres fixes sont l’épaisseur de la couche active (∼4 mm), le
teneur en eau dans la couche active (∼15%), la pression atmosphérique (6 mbar ou
1 bar), le volume d’eau initial injecté par un tuyau (∼60 ml), la composition du
pergélisol (sable de granulmétrie moyenne de 200 µm saturé en eau), la composition
de l’atmosphère (air) et la température de l’atmosphère (0°C).
4.3.1 Effet des variations de pente
Nous pouvons constater une tendance à la diminution de la largeur du chenal
(Fig. 4.15a), de la largeur des levées (Fig. 4.15e) et de la largeur du lobe de dépot
(Fig. 4.16a) avec l’augmentation de la pente. Cela est dû à l’effet de la force de gravité
qui va tendre à favoriser l’écoulement dans le sens de la plus grande pente plutôt
que l’étalement latéral, lorsque la pente augmente. Cette tendance à la diminution
de la largeur du flux avec l’augmentation de la pente est le contraire de ce qui a été
observé, cependant ces résultats avaient été obtenus sur des expériences à sec (et
avec des angles plus importants) (Félix et Thomas, 2004) (Fig. 4.17a).
Dans nos expériences, le matériel solide tend à s’accumuler dans le front de
propagation de la coulée, lorsque la pente augmente, plutôt qu’à sétaler latéralement.
Cela est démontré par l’augmentation de l’épaisseur du lobe de dépôt (Fig. 4.16b)
et se manifeste aussi dans l’augmentation de l’épaisseur des levées latérales (Fig.
4.15f) avec l’augmentation de la pente. Le comportement des levées laterales et du
front de propagation est identique, car les levées latérales peuvent être vu comme
des enregistrements partielles (et tronqués) du front de propagation à un instant t.
Une tendance inverse (augmentation de l’épaisseur du flux de sable avec la pente)
avec des expériences réalisées à sec (et avec des angles plus importants) (Félix et
Thomas, 2004) (Fig. 4.17b). Contrairement aux expériences que nous avons réalisées
afin de simuler un écoulement de type debris flow (mélange d’eau et de sables), Félix
et Thomas (2004) cherchent à étudier les écoulements pyroclastiques (mélange de
particules très fines, gazs et vapeur d’eau).
Comme dans notre expérience, effectuées sur des distances restreintes (< 1 m) à
volume d’eau constant (V = 60 ± 10 ml), la vitesse de l’écoulement est contrainte
par la vitesse du fluide issue de la zone source (sortie du tuyau), plutôt que par la
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Figure 4.15 – Diagrammes représentant les effets des variations de pentes sur : a)
la largeur du chenal, b) profondeur du chenal, c) la longeur du chenal, d) la longueur
de la ravine, e) la largeur des levées, f) l’épaisseur des levées (pour un volume initial
d’eau injecté constant et une épasisseur de couche active constante).
pente (Fig. 4.16d), de nombreux paramètres ne vont pas montrer de tendance en
relation avec la valeur de la pente. Ainsi la longueur de la ravine (Fig. 4.15d) et
du chenal (Fig. 4.15c) qui dépendent de la vitesse de propogation de l’écoulement
(constante ici) et du volume d’eau (constant), ne seront pas influencés par la pente.
4.3.2 Effet des variations de débit
Expérimentalement, l’augmentation du débit se caractérise dans notre cas par
une augmentation de la vitesse de l’écoulement (Fig. 4.19d) et une augmentation de
160
Chapitre 4 : Etude expérimentale des écoulements type « debris flows » en
conditions de basse pression et de basse température
Figure 4.16 – Diagrammes représentant les effets des variations de pentes sur :
a) la largeur du lobe, b) l’épaisseur du lobe, c) la longueur du lobe, d) la vitesse
d’écoulement, e) le volume total érodé et f) le volume total déposé (pour un volume
initial d’eau injecté constant et une épasisseur de couche active constante).
l’épaisseur de l’écoulement. La largeur de l’écoulement reste, elle, constante. Ainsi,
on constate une augmentation de le profondeur du chenal (Fig. 4.18b), mais sa lar-
geur, elle, reste constante (Fig. 4.18a), en fonction du débit. L’augmentation du
débit ne provoque pas d’augmentation de l’érosion (Fig. 4.19f) car dans notre expé-
rience, l’écoulement atteint le toit du pergélisol qui joue le rôle de barrière physique
et bloque l’érosion verticale. Ceci est du à la courte durée de l’expérience (<10 s)
qui ne laisse pas le temps à l’érosion thermique pour commencer à faire fondre le
substrat gelé. Des expériences de plus longue durée donnerait certainement des ten-
dances différentes.
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Figure 4.17 – Résultats expérimentaux obtenus sur les écoulements sec. (a) Largeur
de la ravine (ronds) et vitesse moyenne de l’écoulement (losanges) en fonction de
la pente (débit solide = 7,1 g/s, granulométrie = 300-400 µm) (d’après Félix et
Thomas (2004)) ; (b) Epaisseur des levées (ronds) et hauteur du chenal (carrés) en
fonction de la pente. Les losanges représentent le rapport de l’épaisseur des levées
sur la hauteur du chenal (d’après Félix et Thomas (2004)).
Il y a une légère augmentation de l’épaisseur des levées avec l’augmentation du
débit (Fig 4.18f). L’augmentation de l’épaisseur de l’écoulement avec l’augmentation
du débit dans notre expérience pourrait être responsable de cet effet. Ceci pourrait
aussi être du à l’augmentation de la vitesse de l’écoulement avec le débit. En effet,
il a été montré que l’épaisseur des levées pouvait augmenter avec la vitesse (Félix et
Thomas, 2004) sur des expériences à sec (Fig. 4.20).
Aucune tendance n’apparait pour la longueur du chenal (Fig. 4.18c) et la lon-
gueur de la ravine (Fig. 4.18d) en relation avec une variation du débit. C’est sans
doute parce que les expériences ont été réalisées à volume d’eau constant.
La largeur des levées latérales semble légèrement décroitre avec l’augmentation
du débit (Fig 4.18e). Comme l’écoulement est plus rapide, les levées ont moins de
temps pour s’étaler latéralement.
Sur la base de nos résultats, nous ne pouvons conclure sur l’influence du débit
sur la longueur du lobe (Fig. 4.19c).
4.3.3 Bilan d’érosion et de dépôts
Dans notre expérience, la pente n’a pas d’influence sur les volumes érodés et
déposés (Figs. 4.16e et 4.16f) car la vitesse d’écoulement reste constante malgré les
variations de pentes (Fig. 4.16d).
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Figure 4.18 – Diagrammes représentant les effets des variations du débit liquide
sur : a) la largeur du chenal, b) profondeur du chenal, c) la longeur du chenal, d) la
longueur de la ravine, e) la largeur des levées, f) l’épaisseur des levées.
Par contre, la teneur en eau dans la couche active montre une influence signifi-
cative sur les volumes érodés et déposés (Fig. 4.12).
Grâce aux mesures réalisées avec le scanner laser, on note que la somme des
volumes déposés est toujours supérieures aux volumes érodés, aussi bien en condi-
tions de pressions martiennes ou terrestres (Fig. 4.21). Ceci est probablement dû à
la décompaction du matériel mobilisé. Dans le cas martien, de nombreuses bulles
(Fig. 4.9) provoquées par l’évaporation de l’eau présente dans la couche active a
certainement favorisé l’existence d’un volume de dépôts apparent plus important.
On remarque effectivement que la différence entre les volumes érodés et déposés
et plus importante en conditions de pressions martiennes (Fig. 4.21), ceci pouvant
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Figure 4.19 – Diagrammes représentant les effets des variations du débit liquide
sur : a) la largeur du lobe, b) l’épaisseur du lobe, c) la longueur du lobe, d) la vitesse
d’écoulement, e) le volume total érodé et f) le volume total déposé.
s’expliquer par la présence de ce phénomène d’ébulition durant l’écoulement à basse
pression. La présence de petites cavités est bien visible sur les dépôts des expériences
réalisées en conditions martiennes, alors que ces dépôts apparaissent plus compactés
en condition terrestre (Fig. 4.22). Par ailleurs, après dessication, un tassement du
volume déposé est observé (Figs. 4.13c et 4.13d).
4.3.4 Synthèse sur les variations des paramètres dans notre
expérience
Les principales tendances mises en évidence dans cette partie 4.3 sont résumés
dans la liste suivante :
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Figure 4.20 – Résultats expérimentaux obtenus sur les écoulements sec. Corrélation
normalisée entre la vitesse d’écoulement et l’épaisseur des dépôts (granulométrie =
300-400 µm, pente = 25°) (d’après Félix et Thomas (2004)).
Figure 4.21 – Diagrammes représentant les estimations des volumes déposés en
fonction des volumes érodés (a) pour la série d’expériences réalisée à pression ter-
restre en chambre froide et (b) pour les expériences à pression martienne dans le
caisson de la « Mars Chamber ».
- La largeur du lobe est contrôlée dans notre expérience par la pente (Fig. 4.16a)
et par le débit (Fig. 4.19a) ;
- La largeur des levées latérales est contrôlée dans notre expérience par la pente
(Fig. 4.15e), plus que le débit (Fig. 4.18e) ;
- La largeur du chenal est controlée dans notre expérience par la pente (Fig.
4.15a), mais pas par le débit (Fig. 4.19a) ;
- L’épaisseur du lobe de dépôt ne dépend que de la pente (Fig. 4.16b) et pas du
débit (Fig. 4.19b) ;
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Figure 4.22 – (a) Zoom sur la partie distale d’une expérience réalisée en condition
de basse pressions martienne, on note la présence de nombreuses petites cavités ; (b)
Zoom sur la partie distale d’une expérience réalisée en condition pression terrestre,
le sédiment est plus plus compact au niveau des dépôts et ne présente pas de cavité.
- L’épaisseur des levées est controlée dans notre expérience par la pente (Fig.
4.15f), plus que par les variations de débits (Fig. 4.18f) ;
- La profondeur du chenal est controlée dans notre expérience par le débit (Fig.
4.18b), mais pas par la pente (Fig. 4.15b) ;
- La longueur du chenal n’est contrôlée ni par la pente (Fig. 4.15c), ni par le
débit (Fig. 4.18c) : elle est contrôlée par le volume d’eau injecté ;
- La longueur de la ravine n’est contrôlée ni par la pente (Fig. 4.15d), ni par le
débit (Fig. 4.18d) : elle est contrôlée par le volume d’eau injecté.
4.3.5 Limite de nos expérience
Le comportement de l’écoulement en fonction de la pente semble très différent
lorsqu’il s’effectue à sec ou en présence de fluide, comme en témoigne la comparaison
de nos résultats avec ceux de Félix et Thomas (2004).
Sur de longues distances, la pente va controler la vitesse de l’écoulement et ces
deux paramètres ne seront plus indépendants comme observé dans nos expériences.
166
Chapitre 4 : Etude expérimentale des écoulements type « debris flows » en
conditions de basse pression et de basse température
Ainsi certains effets vont tendre à se renforcer. L’épaisseur des levées augmente
quand la pente augmente, or l’augmentation de la pente va augmenter la vitesse de
l’écoulement, ce qui va aussi augmenter l’épaisseur des levées. La largeur des levées
et du lobe diminuent quand la pente augmente, or l’augmentation de la pente fait
augmenter la vitesse, ce qui fait diminuer encore plus la largeur des levées et du lobe.
Nous n’avons testé qu’un seul type de lithologie par manque de temps. Il est
évident qu’un rôle important est joué par ce paramètre.
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4.4 Conclusion
Notre étude expérimentale des écoulements de type « debris flow » avait pour
but de reproduire la variabilité morphologique des ravines observées à la surface de
Mars et de la Terre, notamment les ravines martiennes caractérisées par l’absence
de dépôts distaux apparents. Ces expériences d’écoulement ont été réalisées à la sur-
face d’un pergélisol saturé en glace dans le but de tester l’hypothèse de formation
proposée dans le Chap. 3.
Un des résultats majeurs de cette étude est la mise en évidence du rôle joué
par l’eau contenu dans la couche active dans la formation des debris flows. Nous
avons démontré qu’une forte teneur en eau dans cette couche de surface permet une
propagation plus longue en distance du debris flow, le liquide contenu dans cette
couche pouvant être considéré comme un réservoir secondaire d’eau dont se nourrit
l’écoulement durant sa progression. Ainsi, ce réservoir d’eau potentiel est une source
de liquide possible pouvant expliquer la formation de ravine à la surface de dunes
comme proposé dans le Chap. 3. Dans la continuité de l’étude de Védie et al. (2008),
ces expériences montrent que la présence du toit du pergélisol permet de bloquer
l’infiltration d’eau à l’intérieur de la dune et permet la formation et l’écoulement
d’un debris flow dans un milieu poreux formé de sable fin.
Concernant la comparaison entre les expériences réalisées en condition de pres-
sion martienne (6 mbar) et de pression terrestre (1 bar), peu de variations morpholo-
giques se détachent dues aux variations de pressions. En condition de basse pression
atmosphérique, on observe la présence de petits creux dans les dépôts formés par
l’évaporation et le dégazage de l’eau durant la propagation du debris flow. Il est
intéressant de noter que ces expériences montrent que l’écoulement d’eau, en condi-
tions atmosphériques présentent actuellement à la surface de Mars (6 mbar, 0°C),
est possible sur une courte durée (de quelques minutes).
La dégradation lente de la morphologie des ravines observées en chambre froide
montre un affaissement et un lissage des morphologies des ravine (levées, chenal, lobe
de dépôts). Cette dégradation est causée par la disparition de la glace qui cimente les
grains de sable entre eux. On observe ainsi une diminution du volume des dépôts,
pouvant peut être amené sur une longue durée à un affaissement du lobe. Cette
hypothèse pourrait expliquer en partie l’absence de dépôts distaux apparents sur les
ravines de la dune Russell. Cependant ce phénomène reste encore mal compris et
d’autres études devront être réalisées à l’avenir pour mieux comprendre ces ravines
atypiques.
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Chapitre 5
L’activité saisonnière des versants
martiens : le cas de la mégadune
Russell
De manière similaire à la Terre, la planète Mars connait un cycle des saisons (Fig.
1.23) qui joue un rôle actuellement dans le transport de volatils à l’interaction entre
sa surface-subsurface et son amtosphère. Depuis 2006, le flux régulier des images
HiRISE (plus de 24 000 images) permet d’avoir accès à des données très haute ré-
solution (25 cm/pixel) de la même zone d’étude, en différentes saisons sur plus de 3
années martiennes complètes. Ainsi, des études de plus en plus nombreuses tendent
à montrer l’importance des saisons martiennes sur le déclenchement de processus
rapidement modifiant la surface martienne. La surface de cette planète qui semblait
alors si calme, connaît encore aujourd’hui des modifications de son paysage de ma-
nière relativement intense.
Dans la première partie ce chapitre, une présentation rapide de l’étude réalisée sur
les processus saisonniers à la surface de la mégadune Russell est réalisée (Chap. 5.1).
La seconde partie est consacrée à l’étude morphologique et le mécanisme de
formation des réseaux ramifiés actifs actuellement à la surface de la mégadune du
cratère d’impact Russell (54,5°S ; 12,7°E) (Chap. 5.2).
Enfin, la dernière partie conclue sur le processus de formation proposé pour la
mise en place de ces réseaux ramifiés à la surface de la mégadune Russell et discute
la présence de ces morphologies sur d’autres zones d’études (Chap. 5.3).
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5.1 Contexte de l’étude et résumé
L’étude des saisons martiennes et leur influence sur les processus de versants à la
surface de la mégadune Russell a été soumis pour publication dans la revue Plane-
tary and Space Science en 2012 (Jouannic et al., submitted). Ce chapitre sera donc
constitué de cet article, précédé d’un bref résumé en francais.
Résumé
Depuis quelques années, l’imagerie haute résolution HIRISE (25 cm/pixel), et
les MNT qui lui sont associés, permettent une analyse précise des morphologies.
Ces nouvelles données améliorent de façon notable notre connaissance de la Planète
Mars et donne accès à l’observation d’évènements saisonniers.
Nous avons montré que des morphologies pérennes se développent actuellement
sur la dune du cratère en relation avec les saisons martiennes. Ces nouvelles mor-
phologies se produisent au printemps chaque année depuis 2007, après la disparition
de la couche de givre de CO2 et s’accroissent à un taux de 10 000 m2/an.
Elles se composent d’un système arborescent complexe d’interconnections qui
présente des analogies avec les réseaux d’écoulement sur les glaciers terrestres en
Islande.
Cette morphologie est compatible avec l’écoulement d’un fluide visqueux, ca-
pable d’éroder et de transporter une quantitée non négligeable de sable. D’après la
morphologie des réseaux cartographiés, de multiples activations se sont produites,
probablement en relation avec un cycle de gel/fonte quasi-quotidien. La présence
d’eau liquide est une possibilité pour expliquer la mise en place de ces morphologies
et pourrait provenir soit de la fonte de glace qui se condense saisonnièrement, soit
de la fonte de glace dans la couche active du pergélisol.
Il y a au moins 4 processus qui pourraient expliquer les propriétés physiques
de ces réseaux pérennes : (1) la présence de saumure, (2) la présence d’eau liquide
mélangée à du sable, (3) la présence d’eau liquide mélangée à de la neige et à du
sable, (4) une combinaison des trois processus précédant.
Différentes méthodes ont été utilisées pour estimer la vitesse minimum du flux
qui a généré le réseau pérenne. La vitesse minimum estimée à partir des images
HiRISE de ∼ 10−3 à 10−4 m.s−1 est inférieure (1) à la vitesse nécessaire pour éroder
un sable de ∼ 500 µm sur des pente de ∼10° et qui a été estimée être d’environ ∼
10−2 - 10−3 m.s−1 et également très inférieure aux vitesses obtenues par modélisation
d’un écoulement visqueux (1 m.s−1 - 20 m.s−1).
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5.2.1 Introduction
From a theoretical point of view, the pure liquid water conditions are rarely
obtained at the present time on the Martian surface because atmospheric pres-
sure/temperature conditions are below the water triple-point (Haberle et al., 2001).
However, gullies discovered by Malin et Edgett (2000) suggest that significant amounts
of liquid water have flowed on Mars in a recent past.
Recent works, based on High Resolution Imaging Science Experiment (HiRISE)
images (McEwen et al., 2007), showed that Martian dunes exhibit modifications over
the past years, including topographic changes on aprons and new channel incisions
into dune surface (Diniega et al., 2010; Dundas et al., 2010; Hansen et al., 2011;
Reiss et al., 2010). These modifications, due to seasonal activity, can be explained
by CO2 frost processes (Diniega et al., 2010; Dundas et al., 2010; Hansen et al.,
2011), brines formation (McEwen et al., 2007) or melting of water frost and/or near
surface ice triggering sand-water flows (Reiss et al., 2010).
Seasonal activity on Martian dunes is well exemplified on the slopes of the me-
gadune that rests on the floor of the Russell crater (54.5°S ; 12.7°E ; see Fig. 5.1)
(Gardin et al., 2010; Reiss et al., 2010). Several kinds of seasonal activity were obser-
ved there in recent years. This leads to questioning about the real age of gullies that
are submitted to more intense reworking than previously believed (Dundas et al.,
2012; Reiss et al., 2010).
The presence of aeolian erosion through dust devil activity is well documented on
HiRISE images, but the erosion caused by dust devils only affect a thin superficial
layer with a rate of ∼2.5-50 µm per year (Metzger et al., 2011). More recently, the
development of darks spots and dark flows morphology during winter was described
(Gardin et al., 2010). Hyperspectral data from the Compact Reconnaissance Imaging
Spectrometer (CRISM) highlighted the existence of seasonal CO2 and dust on the
southwestern face of the megadune during winter (Ceamanos et al., 2011; Gardin
et al., 2010).
Others kinds of recent activity produced deeper changes of the Russell megadune,
including topographic changes on aprons and new channel incisions into the dune
surface (Reiss et al., 2010). This suggests that seasonal activity is able to substan-
tially modify the Martian landforms. In this study, we will focalize on these seasonal
activities which produce perennial morphology permanently printed in the surface
of the dune. This specific kind of seasonal activity triggered a complex channelized
pattern on mean slope of ∼12° that is preserved from one Martian year to the follo-
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Figure 5.1 – Location of the Russell megadune.
wing. The aim of this study is to better characterize the physical properties of the
flow which seasonally generate perennial rills on dunes using high-resolution data,
in order to constrain the formation process of this complex channel pattern. More
precisely, we would like to resolve the questions : (i) Is a terrestrial process lead to
a similar complex channelized pattern ? (ii) Which erosion process (i.e. wet or dry
flow ?) can shape this specific kind of channels pattern ?
In section 5.2.2, we briefly present the study area of the Russell crater. In sec-
tion 5.2.3, we describe the monitoring method of seasonal processes on the Russell
megadune using the HiRISE images and DTM. In section 5.2.4, we make an accu-
rate description of the various seasonal morphological modifications observed at the
surface of the Russell megadune, then we focalized on the seasonal morphological
changes permanently print at the surface of the dune. In section 5.2.5, a possible
terrestrial analogue to the perennial rills morphology is described, this analogue is
located in Iceland. In section 5.2.6, the process of formation of perennial rills is
proposed, the origin of liquid source at the surface of a dune and the relationship
between the seasonal formation of perennial rills and the gullies formation are dis-
cussed. In section 5.2.7, we present three methods to better constrain the velocity
and the duration of formation of perennial rills.
5.2.2 Study area
This study focuses on the landforms link to seasonal processes over a megadune
located in the Russell crater (54.5°S ; 12.7°E ; Fig. 5.1). The megadune is about 36 km
long, 10 km wide and 500 m high and has been formed by aeolian deposition (Gardin
et al., 2010). The major components of dark sediments forming the megadune are
pyroxene and some olivine (Tirsch et al., 2011). It could be indicative of a volcanic
origin. Hydrous minerals have been also identified on the Russell dune in the SW
and NE flanks (Fig. Fig. 5.2). The western slip face has an average slope of 10°
and more than 300 gullies are visible on this face, whereas no gully are observed on
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the gentler windward slope to the East with a mean slope of 5°. The preferential
orientation of sinuous gullies on S-SW flanks could be related to insolation processes
(Balme et al., 2006) or aeolian processes. Gullies are sharply parallel and they follow
the direction of the slope. The individual gullies of the Russell dune are slightly
sinuous, have lengths of about 2 km slopes from 25° to 5° and widths between 3-
20 m. The presence of sinuosity (sinuosity index > 1.05) and connections between
channels show that gullies over dunes involve flows with a high liquid concentration
(Costard et al., 2002; Jouannic et al., 2012; Mangold et al., 2003; Védie et al., 2008).
Apparently, there is no formation of new gully on the slope of the Russell dune
since the monitoring study period of HiRISE images and oldest MOC images. Ho-
wever, different levels of minor channels reworking were visible on the dune slope,
and several channels filled by pristine material were observed (Reiss et al., 2010) as
well as the presence of bedforms in the older channel showing an aeolian transport
of fine particles on the dune in a recent past.
Due to the present temperature, the climatic conditions of the Russell crater
could be compared to a periglacial environment (Jouannic et al., 2012), even if
pressure conditions are lower than terrestrial periglacial environment.
5.2.3 HiRISE monitoring of seasonal variations
Using an assemblage of 40 High Resolution Imaging Science Experiment (Hi-
RISE) images over a 51 months period (November 2006 - January 2011), we follow
the morphological evolution of the Russell dune over time. The high resolution of
HiRISE images (25 - 100 cm/pxl) allows detailed morphological observations on
the dune. HiRISE images used to identify morphological modifications have similar
emission angle and solar incidence angle to be sure that apparent changes are not
artifacts due to solar incidence modification. We applied a Transverse Mercator pro-
jection on all HiRISE images, and manually refined the superposition between each
images.
We used HiRISE and HRSC (High Resolution Stereo Camera) DTM in order to
estimate the value of the slope on the different studied area, as well as data from
the CRISM (Compact reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars) instrument
(Murchie et al., 2007) to investigate the composition of the Russell dune. CRISM
suffers from high noise levels and multiple non-stochastic instrument artifacts in the
spectral and spatial domains. The sources of biases are collectively tackled using a
set of corrections that remove the instrument artifacts, the contaminating minerals
and photometric effects as described in Carter et al. (submitted).
5.2.4 Seasonal processes on the Russell dune
A large diversity of landforms is present at the surface of the Russell megadune.
Some of these landforms are currently shaped by active processes. Two main different
active processes were identified on the Russell dune : (1) the processes that produce
ephemeral morphology which are cleared each year (Figs. 5.3 and 5.4) and (2) the
process that produce perennial morphology which are permanently printed in the
surface of the dune (Fig. 5.3a). The two distinct morphological classes are described
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Figure 5.2 – Hydrous mineralogy of Russell dune. (a) CRISM mineral map of
hydrous minerals on Russell dune (in blue) over a CTX image. The footprint of the
CRISM observation is in dashed black lines. (b) Spectral rationale for the mineral
detections. Two CRISM spectra are shown in black. Tentative laboratory matches
are shown in color : a chloride hydrate (brown), opaline silica (green), the sulfate
jarosite (blue), the sulfate bassanite (orange), the zeolite mordenite (purple) and
an Al-rich smectite (red). Laboratory spectra originate from the RELAB spectral
repository and Hanley et al. (2011). (c) HiRISE close-up from figure a (white box)
on the south-western hydrous mineral exposure. The HiRISE, CTX and CRISM
observations were taken the same day.
in the following sections and this study will be focus on the characterization of the
perennial landforms.
5.2.4.1 Ephemeral morphology
Dark spot and dark flows
Various seasonal low albedo features were previously identified on dunes of the
polar regions of Mars. These peculiar features can be divided in two morphologic
groups : the dark spots including spider-like structures (Christensen et al., 2005;
Gánti et al., 2002; Horváth et al., 2001; Kereszturi et al., 2011b; Kieffer et al.,
2006; Kossacki et Leliwa-Kopystyński, 2004; Malin et al., 1998; Malin et Edgett,
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Figure 5.3 – . Summary of the present actives (perennial and ephemeral) processes
observed at the surface of the Russell dune. a) Perennial rills (ESP_021918_1255,
Ls = 265°) ; b) Dark flows (PSP_002548_1255 ; Ls = 182°) ; c) Dark spots
(PSP_002548_1255 ; Ls = 182°) ; d) Bright halos (ESP_020784_1255, Ls =
210°) ; e) Dust devils (PSP_005383_1255, Ls = 323°). HiRISE Image credits
NASA/JPL/University of Arizona.
2000; Piqueux et al., 2003) and the dark flow-like features (Kereszturi et al., 2009,
2010; Gardin et al., 2010; Möhlmann, 2010). Two processes of formation have been
proposed to explain the formation of these features on dunes : 1/ A centimeter- to
decimeter- scaled layers of temporary liquid sub-surface water or brines (Möhlmann,
2010; Kereszturi et al., 2011a) ; 2/ A geyser process involving a mixing of CO2 gas
due to the sublimation of seasonal CO2 ice, dust and sand avalanching on the slope
of dunes (Piqueux et al., 2003; Kieffer et al., 2006; Kieffer, 2007; Gardin et al., 2010).
The dark spots and dark flows described by Gardin et al. (2010) on the Russell me-
gadune occur during winter, and nucleate on positive topographies and bright cracks
on the substratum. These dark features (spots and flows) are generally aligned along
the cracks, in particular on the steeper slopes of the megadune. The HiRISE images
used in this study completely covered 3 winters in the Southern hemisphere, during
these 3 years we observed the earlier appearance of dark spots at Ls = 116° and the
late presence at Ls = 197°. Concerning the dark flows, they begin to appear later
during the winter at Ls = 159°, and their late presence on the dune slope is similar
to the dark spots (Fig. 5.5, Table 5.20). Both dark spots and dark flows disappear at
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early spring between Ls 210° and Ls 221°(Figs. 5.4b6 and 5.4c6), at the same time
as perennial rills appear under the crest of the megadune.
The dark spots are located on low and mid-slope of the Russell dune, from 2° to
24° with a mean slope of 10°. The steeper the slope, the wider and longer are the
dark spots. Dark spots diameter, and dark flows length and width increase with time
during winter (Fig. 5.4). They can reach a maximum diameter of ∼30 m. We obser-
ved the preferential formation of dark spots on the W oriented flank of the channel
of gullies. At the end of winter, most of the W channel flank present of a dark ap-
pearance, due to the coverage of dark spots (Figs. 5.4c1 - 5.4c6). We calculated the
growth rate of dark spots using 3 HiRISE images during winter (PSP_001981_1255,
PSP_002482_1255 and PSP_002548_1255) as a function of the area affected by
the spots on the Russell dune slope. We extracted all the dark features (dark spots
and darks flows) on the 3 used HiRISE images (Ceamanos et al., 2011). By compa-
rison to the dark features area between two HiRISE images, we calculate the growth
rate using the time spent between two observations. During the first period of winter
(158° < Ls < 179°), the growth rate is 1.7 x 10−8 m2.s−1.m−2 (i.e. a growth rate of
7.2 x 10−2 m2.s−1 in an area of 4.3 x 106 m2), then it increases at the end of winter
(179° < Ls < 182°) to reach 3.2 x 10−8 m2.s−1.m−2 (i.e. a growth rate of 1.4 x 10−1
m2.s−1 in an area of 4.3 x 106 m2).
The dark flows are located on the steepest slopes of the Russell dune, on the
first 200 m under the crest where the slope ranges from 12° to 28° with a mean
slope of 19° (Figs. 5.4b1 - 5.4b6). The dark flows evolution start their growth at
the state of dark spots (Fig. 5.4b2), and then they progress in dark flows (Figs.
5.4b3 - 5.4b5) which are channelized between the aeolian ridges of the megadue
(Gardin et al., 2010). Using a theoretical approach, a previous study has estimated
the dark flow velocity considering an episodic geyser activity (Gardin et al., 2010).
The authors calculated a flow velocity ranges from 0.5 to 2 m.s−1. Another possibility
to explain the formation of dark flows could be, not an episodic, but continuous
process of formation. Hypothesizing a continuous process of formation, we estimated
the minimum flow velocities measuring the length of the new flows and the time spent
between two observations. The estimated minimum flow velocities range from 8.7
x 10−6 m.s−1 to 1.6 x 10−4 m.s−1 with a mean velocity at 5.2 x 10−5 m.s−1. We
calculated the apparent growth rate of dark flows applying the same method used
for dark spots as a function of the area affected by dark flows (higher slope under
the dune crest). During the first period of winter (158° < Ls < 179°), the apparent
growth rate is 4.2 x 10−8 m2.s−1.m−2 (i.e. a growth rate of 1.2 x 10−2 m2.s−1 in an area
of 2.8 x 105 m2), then it increases at the end of winter (179° < Ls < 182°) to reach
7.8 m2.s−1.m−2 (i.e. a growth rate of 2.2 x 10−2 m2.s−1 in an area of 2.8 x 105 m2).
Even if a sand transport may happen during possible geyser jet (Ceamanos et al.,
2011; Gardin et al., 2010) due to the presence of CO2 ice (Table 5.20), H2O ice, or
by a liquid water flow under a frozen surface (Möhlmann et Kereszturi, 2010), there
is probably a very limited volume of transported material. It has been estimated
to ranges from 0.25 to 0.5 m3 by meter width per year (Gardin et al., 2010). As a
consequence, this possible transport of material let no record of his efficiency after
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one year.
Bright halos
The dark flow are sometimes surrounded by a bright halo also called white col-
lars (Kereszturi et al., 2010, 2011b,a; Möhlmann, 2010). Previous studies report the
presence of bright halos formed around dark spots on dunes in the southern hemis-
phere (Kereszturi et al., 2009, 2011a). On the Russell crater dune, bright halos are
observed at early spring from solar longitude (Ls) 192° to 221° (Fig. 5.5, Table 5.20)
during 3 successive Martian Years (28, 29 and 30 M.Y.). They are visible only on the
south-facing steepest slopes from 12° to 28° probably due to insolation conditions.
Bright halos emerge immediately after the disappearance of the dark flows and dark
spots, when the temperature is above 170 K in Russell crater (Kereszturi et al.,
2011a).
Based on CRISM observations, no spectral signature are found on the bright
halos of the Russell crater dune, however a previous study report that they seem to
be of CO2 frost at the southern hemisphere (Kereszturi et al., 2011b).
Dust devils
Dust devils are low pressure vortices, found on both Earth and Mars. The first
active dust devils were identified on Mars in Viking orbiter images (Thomas et
Gierasch, 1985). These spiraling flows are caused by heating of near-surface air by
insolation. They transport small grain size particles as dust and fine sand, and dust
devils are suggested to be responsible of a significant part of the dust transport on
Mars (Balme et Greeley, 2006). They are common active process on Mars as showed
in previous studies (Balme et Greeley, 2006; Cantor et al., 2006; Edgett et Malin,
2000; Fisher et al., 2005; Malin et Edgett, 2001; Reiss et al., 2011; Stanzel et al.,
2006). The dust devils influence the surface albedo through the formation of tracks
on the surface (Fig. 5.3e). On the Russell crater dune, tracks present an average
width of 38 m (tracks width range from 5m to ∼ 100 m), an average length of ∼2.6
km and a mean sinuosity of ∼1.3 (Verba et al., 2010). An intense dust devil activity
is visible at the surface of the Russell dune (Figs. 5.4a1 - 5.4a6) during spring and
summer from Ls ∼210° to Ls ∼350° (Fig. 5.5, Table 5.20) with a peak activity at Ls
∼316° (Verba et al., 2010). Dust devil activity seems to increase just after the total
frost sublimation on the Russell dune slope, and then slowly decreased in activity
until the region was covered in CO2 frost and dust (Figs. 5.4a1 - 5.4a6). Verba et al.
(2010) showed that the Global Climate Model prediction of NW prevailing winds is
consistent with the dominant track direction in Russell crater.
5.2.4.2 Perennial rills morphology
An unusual morphological system is initiated ∼200 m under the crest of the
Russell dune. This distributaries pattern is formed by numerous small interconnected
and sinuous rills (sinuosity indices is ∼1.1). This pattern is located on a mean slope
of ∼12° (Fig. 5.3a, Fig. 5.6 and Fig. 5.7). Maximum width of these small channels is
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Figure 5.4 – Series of HiRISE images showing the seasonal evolution of (a)
dust devils, (b) dark flows, (c) dark spots and (d) bright halos on the Russell
dune. [a1) PSP_002548_1255 ; a2) PSP_003326_1255 ; a3) PSP_004038_1255 ;
a4) PSP_005383_1255 ; a5) PSP_005528_1255 ; a6) PSP_007018_1255 ;
b1) ESP_001440_1255 ; b2) PSP_001981_1255 ; b3) PSP_002337_1255 ;
b4) PSP_002548_1255 ; b5) PSP_002904_1255 ; b6) PSP_004038_1255 ;
c1) PSP_001440_1255 ; c2) PSP_001981_1255 ; c3) PSP_002337_1255 ; c4)
PSP_002482_1255 ; c5) PSP_002548_1255 ; c6) PSP_003326_1255 ; d1)
ESP_011580_1255 ; d2) ESP_012213_1255 ; d3) ESP_013136_1255 ; d4)
ESP_020217_1255 ; d5) ESP_020784_1255 ; d6) ESP_021562_1255]. HiRISE
Image credits NASA/JPL/University of Arizona.
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Figure 5.5 – Actives processes observed at the surface of the Russell dune as a
function of the solar longitude (Ls) and the seasons.
∼1 m without observable symmetric lateral deposits (levees). A dark sheet surface
(lower albedo than the pristine material of the dune) covers the surface area affected
by the sinuous rills (Fig. 5.6). Afterwards, the previous described morphology will
be called perennial rills.
The formation of perennial rills occurred at early spring from solar longitude
(Ls) 192°-221° (Fig. 5.6, Table 5.20) during 3 successive Martian Years (28th, 29th
and 30th M.Y.). This seasonal process generates the formation of new channels with
incisions into the dune surface. A dark area has been analyzed on the HiRISE images
at different times. The increase of the dark area is ∼20 000 m2 during the 3 Martian
Years of HiRISE images observation (+10 124 m2 between the 28th and the 29th
M.Y., +9 214 m2 between the 29th and the 30th M.Y., see Table 5.8 and Fig. 5.6).
The growth of the dark area appears at early spring on the slope of the Russell
dune. Morphological modifications on the dune surface are visible at Ls 218° (mid
spring) during the 28th Martian year. There was a small channel grew of about 86
m between Ls 198° and 218° (Fig. 5.7a). The new channel flows down slope within
the partly filled wider channel (Reiss et al., 2010). Several new small (∼1 m width)
pristine channels showing a fingering pattern formed during the same time span. New
changes on the dune surface during the 29th Martian year are visible at Ls 221°. The
same channel, which has grown ∼86 m in the first year (28th M.Y.), grow another
∼145 m in the second year (29th M.Y.) between Ls 192° and Ls 221° (Fig. 5.7b).
During the third Martian Year (30th M.Y.) of observation, the same small channel
grew of about 190 m between Ls 192° and Ls 210° (Fig. 5.7c). Another channel on
the Russell dune presents appearance of new small channels during the 30th M.Y.
(Fig. 5.7h and 5.7i), in particular we observe 3 new small branches in the final part
of the active channel. The new channels are preserved from one year to another.
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Figure 5.6 – Evolution of the channels pattern of perennial rills initiated ∼200
m under the crest of the Russell dune during 3 Martian years. A seasonal process
generates a peculiar distributaries pattern formed by numerous small interconnected
and sinuous rills. The covering area of the perennial rills increases each year. (a1)
PSP_003326_1255 HiRISE image and (a2) cartography of the distributaries pattern
during the 28th Martian year. (a3) .(b1) PSP_012213_1255 HiRISE image and (b2)
cartography of the distributaries pattern during the 29th Martian year. (b3). (c1)
ESP_021562_1255 HiRISE image and (c2) cartography of the distributaries pattern
during the 30th Martian year. (c3). HiRISE Image credits NASA/JPL/University of
Arizona.
A detailed cartography of the channels during the 3 M.Y. of monitoring highlights
the annual growth of the channels pattern and its sudden downstream progress each
year at early spring (Fig. 5.6).
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Moreover, a dark area has been analyzed on the HiRISE images superimposed
to the perennial channels pattern. This low albedo area appears at the same time
as the channels activations, from Ls 192° to Ls 221°. The increase of the dark area
is 10 000 m2.year−1 and the mean width advances 60 m (from 40 to 100 m) during
the 3 Martian Years of HiRISE images observation (Figs. 5.6, 5.7a, 5.7b and 5.7c).
In the upstream part of the perennial rills map on Figure 5.6, we observe that
each year the same channels tend to be used by the new flow process, and only few
new channels appear (Figs. 5.9b1, 5.9b2 and 5.9b3). Nevertheless, the upstream part
of perennial rills is not the area that is subject to the main part of the morphological
changes. Each new year, the secondary smaller channels are gradually covered and
erased by major channels (Figs. 5.6a3, 5.6b3, 5.6c3). These majors channels are
wider and less sinuous (1-5 m width, sinuosity index < 1.05) than the secondary
channels (∼1 m width, sinuosity index > 1.1). These larger channels widen each
year, we observe an increase in channel width from 1 m to ∼4 m between the 28th
and the 30th M.Y (Figs. 5.6a3, 5.6b3, 5.6c3). Contrary to the secondary channels,
the majors and wider channels are yearly perennial. In the downstream part of
the new distributaries pattern, we observe an increase in the channels branching,
density (more secondary channels) and sinuosity (Figs. 5.6a2, 5.6b2 and 5.6c2). It
is particularly visible in the distal part of the perennial rills (Fig. 5.7), where each
year new distributary channels incise the virgin surface of the dune, without flowing
into a pre-existing channel.
The distal part of perennial rills highlights fingered channels downstream the
active channels (Figs. 5.7d, 5.7e, 5.7f, 5.7g, 5.7h and 5.7i). In general, it is recogni-
zed that on upstream part of distributary pattern (high slopes >10°), the channels
number and channels density decrease downstream due to the tributaries capture in
a major channel. This channels pattern is unusual (both on Earth and on Mars) on
a mean slope of 12° (Fig. 5.7d) and questioning on the formation process of such rills.
Concerning the seasonal morphological variations of rills, the channel appearance
is not the only identified modification on the slope of the Russell megadune. Several
channels disappearances were also observed (Figs. 5.7g and 5.7h). Indeed, a case
of partial disappearance of small connected channels around the central channel is
visible between 2 HiRISE images separated by one Martian year, maybe due to the
dust aeolian transport covering the channels between this lap of time (Figs. 5.7g
and 5.7h). Nevertheless, the flow incrementally increases it surface with time (rate
of surface growth ∼10 000m2.yr−1).
A complementary method to characterize the geometry of the phenomena is to
compute the fractal dimension. This method allowed us to characterize the space
density occupation of the perennial rills. The fractal dimension of the perennial rills is
calculated using the box counting method (Turcotte, 1997). Basically, the perimeter
of the perennial rills is estimated at different resolution. Then the coefficient of the
linear regression line that allows to fit these estimations as a function of the box
resolution is called the fractal dimension. The fractal dimension of the perennial
rills is D = 1.35 for the first Martian year, D = 1.45 for the second Martian year
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Figure 5.7 – Evolution of the distal part of the perennial rills, a change in
gully morphology is visible between PSP_003326_1255 and ESP_012213_1255
images, and another one Martian Year later between ESP_012213_1255 and
ESP_020784_1255. (a) On the first year (28 M.Y.), a small channel grew ∼86
m (marked by a appearance of low albedo zone on PSP_003326_1255) within a
wider pre-existing channel and the dark flow area grew of ∼16.600 m2 ; (b) The
next Martian Year (29 M.Y.), the dark area grew of ∼10.000 m2 and the channel
grew by ∼145 m ; (c) During the last year of observation (30 M.Y.) the dark area
grew ∼9.300 m2 and a new small channel grew of ∼190 m. (d), (e) and (f) Zoom
(from images (a), (b) and (c)) on the distal part of perennial rills highlighting the
fingered channels pattern downstream the active channels. (g) and (h) A partial di-
sappearance of small connected channels (white arrows) around the central channel
is visible between PSP_003326_1255 and PSP_012213_1255 may be due to the
dust aeolian transport covering the channels between the two images. (i) Appea-
rance of new small channels on ESP_020784_1255 (gray arrows), in particular we
observe 3 new small branches in the final part of the active channel (bottom left of
ESP_020784_1255).
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Figure 5.8 – Position of seasonal flow activations inside the gullies and the perennial
rills outside the gullies and estimation of the minimum flow velocity.
and D = 1.55 for the third Martian year (Fig. 5.10). It allows to characterize the
trend to increase the density of the drainage network in a quantitative way. The flow
network is not only increasing downstream and thickening (increase of raw surface
cover showed by the vertical shift of the curve in Fig. 5.10c), but it is also developing
inside the drained area with an intensification of the dendritic pattern. It confirms
the trend of increasing complexity of the drainage system and its specific way to
occupy the dune surface, quantitatively. Even if the drainage system is not totally
stable (disappearance of some channels/creation of new channels), the perennial rills
incrementally grow.
Because the perennial rills terminate on gentle slopes and the channels length
and width are small in comparison to the well-known gullies on the Russell crater
dune, these seasonal flows must have a limited capability of erosion, a small volume
of mobile material and a lower quantity of fluid than the required liquid volume
necessary to form the gullies (Jouannic et al., 2012). Nevertheless, erosion features
suggest that a non negligible quantity of solid material was involved and transpor-
ted during the perennial rills formation. Even if erosive features can be observable
using HiRISE images, the thickness of the material eroded can’t be estimated using
DTM due to the insufficient resolution of the data. In order to estimate the depth
of the channel, a basic estimation can be made. The channel width of perennial
rills is ∼1 m. Due to their smoothed morphologies and their exposures to the light
(the channel is darker than more exposed W-oriented gullies flanks, but is always
visible/exposed to the light), it is reasonable to consider that there are not deeply
incised. In other words, the thickness of the rills is probably not superior to their
width. As a consequence, the maximum thickness of the channel can be estimated
to be of 0.5 - 1 m.
These seasonal flow activations happened sometimes into the older gullies follo-
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Figure 5.9 – Evolution of the channels pattern in the upstream part of perennial
rills during 3 Martian years. The black continuous lines corresponds to the major
channels pattern which remains unchanged from one year to the next. The black
dashed lines correspond to the abandoned channels between two Martian years. The
white continuous lines corresponds to the new major and wider channels formed
between two Martian years. We observe each new year few cases of creation and
abandonment of channels in the upstream part of perennial rills.
wing the channel path delimited on each side by levees. Nevertheless, this seasonal
process principally happened outside of gullies channels. Most of the formation of
perennial rills happened at the intersection of the main megadune crest and the
secondary perpendicular dunes crests.
5.2.5 A terrestrial analogue for perennial rills
We identified a possibly relevant terrestrial analogue for the perennial rills descri-
bed in section 5.2.4. This analogue comprises linear channels with ramified patterns
in their distal sections, which develop in summer in response to surface meltwater
flow on some temperate glaciers (Fig. 5.11). We observed such channels in July 2009
at the surface of Eyjabjakkajökull, an outlet glacier that drains the northeastern
portion of the Vatnajökull glacier, Iceland (64°39’57”N, 15°41’54”W).
In their proximal sections, the channels are linear, slightly sinuous and they run
in the direction of steepest slope of the glacier surface. Channel widths reach ∼1 m
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Figure 5.10 – Fractal dimension evolution of the perennial rills. a) Morphological
evolution of the perennial rills on the Russell dune. b) Contour line used to calculate
the fractal dimension. c) Estimation of the fractal dimension of the perennial rills
for each Martian Year.
at most and remain constant along their ∼500 m length (Fig. 5.11). These channels
are thus similar in overall shape and dimensions to the perennial rills observed on
the Russell megadune. In their distal sections, these channels split into networks
of ramified branches, which have interesting similarities in shape and in size with
ramified distal sections of perennial rills on the Russell dune.
The channels observed at the surface of the Eyjabjakkajökull glacier form du-
ring the melting period (summer). We observed that, at this time of the year, the
massive and impermeable glacier ice is covered by slush, a mixture of ice crystals
and meltwater at the melting point. Meltwater with floating ice particles pours out
from a number of springs scattered on the glacier surface, then flows downslope, on
the surface of the massive and impermeable glacier ice, along channels incised into
the slush. In their proximal sections, the channels display little sinuosity and their
overall direction follows the steepest slope of the glacier surface. In the channel distal
sections, the meltwater infiltrates back into the glacier through a layer of permeable
firn. This firn layer is composed of snow that had accumulated at the glacier surface
earlier and has not yet been metamorphosed into ice.
As it flows downslope along a given channel, the meltwater transports ice par-
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Figure 5.11 – a) Linear channels with ramified patterns in their downstream sec-
tions, developing at the surface of a melting glacier and proposed as terrestrial
analogues for Martian perennial rills. These channels have been observed on Eyja-
bakkajökull, an outlet glacier that drains the northwestern margin of the Vatnajökull
glacier, Iceland (64°39’57”N, 15°41’54”W). The dark region in the upper part of the
picture comprises a surface slush layer that has developed by melting of the under-
lying massive and impermeable glacier ice, whereas the white region below comprises
a layer of permeable (melting) firn covering massive and impermeable glacier ice. b)
Zoom on the distal part of the channels, emphasizing frontal ice dams successively
built at tips of each branch of the ramified pattern.
ticles extracted from the surface slush and possibly from the underlying massive
glacier ice. In the channel distal section, where meltwater infiltrates back into the
permeable firn, the floating ice particles remain on the glacier surface and accumu-
late at the front of the channel in the form of a small fan-shaped dam. A part of the
meltwater running in the channel continuously accumulates upstream of the dam,
thus forming progressively a growing pond. Once the pond reaches a critical size
(∼1 m in width and ∼10 cm in thickness), the meltwater accumulated in the pond
overflows the channel and the meltwater flow shifts laterally around the obstacle,
thus forming a new distal branch that is laterally offset from the initial channel tip.
The initial channel tip then becomes inactive.
This daming-ponding-shifting process of channel tips repeats again and again
through time and eventually leads to the ramified appearance of the downstream
channel sections (Fig. 5.11b). The ramified pattern in the channel distal sections is
thus the final result of repeated daming-ponding-shifting events at the tip of the
channels, but at any given time, melwater flows in one branch of the ramified distal
networks only.
Pressure and temperature conditions in this terrestrial example differ from those
prevailing at the Russell Dune on Mars. Surface materials also probably differ in
their composition and physical properties. Therefore, arguing that perennial rills on
Mars form by processes identical to those responsible for the development of ramified
channels at the surface of Iceland glaciers would be an overinterpretation of their
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morphological similarities. However, the proposed terrestrial analogue is relevant in
that it can provide a number of constraints on the development of such landforms
and on the conditions required for their formation.
First, field observations of the proposed terrestrial analogue indicate that ramified
distal networks can form by successive flows originating from a single linear channel,
provided that the channel tip evolves by daming-ponding-shifting processes. Second,
conditions required to form this kind of landforms by surface liquid flow include (i)
the presence of an impermeable substrate (glacier ice in Iceland / interstitial ice in
the Russell Dune), (ii) the presence of a non cohesive material at the surface (slush
in Iceland / slush, dust or sand on the Russell Dune), (iii) a mechanism leading
to repeated formation of dams at the front of the flow (accumulation of solid ice
particles in Iceland / freezing or accumulation of solid ice or mineral particles on
the Russell Dune).
5.2.6 Model of formation for perennial rills
5.2.6.1 Dry or wet flow ?
A way to discuss the dynamic of the seasonal activity as well as the dry or wet
characteristic of the flow is to perform numerical experiments. Nevertheless many
parameters are unknown and an exact simulation of the event is not possible. As a
consequence the aim of this section is to perform a simple modeling experiment to
investigate if it is possible to discriminate between these two processes (i.e. wet or
dry). In order to simulate the dry flow, we assume that the friction is described by the
equation τ = σn tan θ, where σn is the normal stress and tan θ is the kinetic friction
coefficient. The normal stress is obtained considering the loading of the normal
component of the weight on the surface and so σn = ρsgz cosα, where α is the local
slope, z the thickness of the dry flow and ρs the density of the sand. The value of θ is
usually considered to be >20°. More sophisticated formulation of the kinetic friction
coefficient could be considered (Jop et al., 2006), but it induces small difference in
comparison to the incertitude on the parameters. This rheological descriptions is
included into the Newton law’s of motion : dv/dt = gM (sinα− cosα tan θ). The 1D
model is solved numerically taking into account a simplified geometry of the sliding
path.
The slope is obtained using HRSC DTM data. The source area of the perennial
flow is located in the upstream part where the slope ranges between 13° and 14°,
then it decreases downstream. Due to the incertitude in the HRSC DTM and for
simplicity, the topography is simulated assuming that the height H(x) = H0 e−x/L0
where x is the distance along the sliding path and H0 and L0 are two empirical
constant that allow to fit the data (Fig. 5.12a).
Several numerical experiments where performed. Our results show that a dry
flow is not able to explain the length of the runout distance on the slope of the
Russell dune. Indeed, only unrealistic low value of θ (<14°) or high values for the
initial velocity (v > 5 m.s−1) allow to explain the observed runout distance (i.e.
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Figure 5.12 – Dry flow hypothesis simulation. (a) slope a as a function of the
distance x in the area where the perennial flow has been detected ; (b) Velocity of
the flow as a function of the runout distance for various kinetic friction coefficients
tan θ, with θ = 11°, 12°, 13° and 13.8°, assuming that the initial velocity is null ; (c)
Velocity of the flow as a function of the runout distance for various initial velocity
(v = 5 m.s−1, 10 m.s−1, 15 m.s−1 and 20 m.s−1) in the case where θ = 20° (thin line)
or θ = 25° (bold line). H0 = 100 m and L0 = 400 m in the modeling.
∼350-850 m) of the flow (Figs. 5.12b and 5.12c). This result is due to the fact that
the perennial flow begin in a relatively low slope <14°. As a consequence only a wet
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flow could explain the observed initiation of the slide and the runout distance.
5.2.6.2 Nature of the fluid
The presence of relatively high sinuosity on the new channels (Figs. 5.6 and 5.7)
shows that the process of formation of perennial rills over dunes involves viscous
flows with a liquid fraction. Dry flows would only occur on high slopes due to the
friction angle of sand grains (Allen, 1997). On Earth, the friction angle of dry gra-
nular soils is > 30° (Philipponnat et Hubert, 2000). On Mars, the Mars Exploration
Rovers determined regolith friction angle (very fine sand) ranging from 30° to 37°
(Sullivan et al., 2011). On the Russell crater dune, only a small area located un-
der the crest presents a slope higher than 25°. The mean slope on the area covered
by perennial rills is ∼12°. It would be difficult for dry granular flows to slide over
more than ∼800 m on such a low slope. Recent works suggest that processes driven
by CO2 frost play a dominant role in the formation of gullies (Cedillo-Flores et al.,
2011; Hoffman, 2002; Ishii et Sasaki, 2004). These hypotheses have been given consi-
derable weight in some recent studies of current active dry granular flow (Diniega
et al., 2010; Dundas et al., 2010; Hansen et al., 2011). Nevertheless, it has been
previously showed that a dry flow process would be unlikely on the Russell crater
dune slope to explain the peculiar morphology of the gullies (Mangold et al., 2003;
Jouannic et al., 2012).
Another hypothesis involving CO2 is the rapid vaporization of liquid CO2 pro-
ducing a density flow analogous to a terrestrial « nuée ardente » (Musselwhite et al.,
2001), but a pyroclastic flow-type process is unlikely to explain the presence of si-
nuosity of perennial rills and its velocity (Mangold et al., 2003).
The presence of a liquid fraction is thus necessary for the formation of these per-
ennial rills. A model of liquid CO2 is proposed to explain the Amazonian outburst
flood on Mars (Hoffman, 2000), but due to the more volatile behavior of CO2 than
H2O, a high atmospheric pressure is required (511 kPa at - 56.4°C) to reach the triple
point of CO2. Such atmospheric conditions are unlikely in the recent history of Mars
(Laskar et al., 2004; Phillips et al., 2011). Moreover, the formation of perennial rills
happened at spring after the disappearance of the major part of CO2 ice located
under the crest of the dune (Gardin et al., 2010; Reiss et al., 2010). Consequently,
the CO2 hypothesis is unlikely to explain the formation of perennial rills that must
be distinguished from the dark flow of the end of the winter. To conclude, we favor
the involvement of a viscous/wet flow in the formation of the perennial rills, maybe
composed with a part of liquid water.
Based on geomorphological observations, (i) significant sinuous patterns (sinuo-
sity indices are ∼1.1), (ii) the incision inside the dune surface, (iii) fingered new small
channels and (iv) the gentle slope (<14°) from the source to the end of the channels,
the formation of the perennial rills is consistent with the involvement of liquid. The
perennials rills are formed by a current active process which generates morphologies
permanently printed in the surface of the dune contrary to other seasonal activities
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identified at the surface of the Russell crater dune.
5.2.6.3 Liquid origin
The occurrence of perennial rills at the intersection between the main dune crest
and secondary dune crest could be due to (i) higher insolation (best orientation re-
latively to the sun) or (ii) the presence of a liquid reservoir.
The presence of seasonal water frost during winter due to the condensation of
atmospheric water has not been previously demonstrated at the surface of the Rus-
sell crater dune (Ceamanos et al., 2011; Gardin et al., 2010). Nevertheless, H2O ice
may be covered and hidden by CO2 (Reiss et al., 2010) or in a too small quantity
to be detected by hyperspectral data like observed at higher latitude (Kereszturi
et al., 2011b). Anyway seasonal water frost seems not abundant. Even if seasonal
water frost melting may contribute as a source of liquid water, it is probably in this
case necessary to consider also an additional source of liquid water to explain the
formation of perennial rills.
We previously showed that the presence of (i) an impermeable layer in the sub-
surface and (ii) non cohesive material at the surface are two of the required conditions
to form the ramified pattern morphology described in Iceland. We propose to ex-
plore the periglacial environment hypothesis for the formation of the perennial rills
on the Russell crater dune (Costard et al., 2002, 2009; Mangold et al., 2003; Védie
et al., 2008) and to consider the surface melting of permafrost as a potential liquid
reservoir. Previous studies have also highlighted the role of impermeable subsurface
layers to collect the groundwater necessary for rills formation (Conway et al., 2011;
Gilmore et Phillips, 2002; Védie et al., 2008). Physical modeling in a cold-room high-
lighted the role of a near surface impermeable layer (permafrost table) during the
flow formation (Conway et al., 2011; Védie et al., 2008). These studies showed that
a permafrost table located under a seasonal active layer is able to form the rills. The
active layer is the layer of frozen ground which can seasonally exceed the melting
point of water. This layer is made of non cohesive material at the surface (similar
to the morphologic analogue in Iceland) and corresponds to a potential reservoir
of liquid which can play a role in the formation of perennial rills. Daily average
temperatures above 0°C during an extended period are required to melting the ice
in the deeper subsurface and to propagate the thermal wave in a significant part of
the ground (Costard et al., 2002; Kreslavsky et al., 2008). Using a thermal model of
surface and the Thermal Emission Spectrometer (TES) measurements of the Rus-
sell crater dune, Reiss et al. (2010) calculated the surface temperature between Ls =
200° and Ls = 215° during the period of formation of the perennial rills. The results
of the calculation showed that the temperatures at the surface of the Russell dune
range from ∼195 K to ∼275 K (Reiss et al., 2010) and the melting point of water
can be reach few hours per day. Consequently, the melting of ice in the first centime-
ters of the ground could be possible at the present time on the slope of the Russell
megadune. Moreover, recent flow experiments under present atmospheric Martian
conditions (low pressure and temperature) suggested that liquid water can exist in
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a transient state during several minutes (Conway et al., 2011; Jouannic et al., 2012a).
We have also investigated several others dune fields located inside craters (Ar-
khangelsky crater (41°S, 24°50’O), Charlier crater (68°10’S, 168°42’O), Jeans crater
(69°42’S, 153°45’E), Kaiser crater (46°10’S, 18°50’E), Lomonosov crater (64°50’N,
8°40’O), Matara crater (49°29’S, 34°40’E), Proctor crater (47°41’S, 29°30’E), Rabe
crater (43°40’S, 34°50’E), Richardson crater (72°20’S, 179°50’E), Unnamed crater
(47°18’S, 34°15’E), Unnamed crater (59°S, 17°13’E)) to found the presence of per-
ennial rills activity. No similar morphologies have been identified at the surface of
these dunes. The required conditions to form the perennial rills are probably difficult
to be found. The lack of morphological proof of viscous/wet flow in others area than
the Russell crater, in such quantity to incise small sinuous channels, demonstrate
that the present ice melting at the surface of Mars is possible but not easy to be
obtained.
5.2.6.4 Presence of brine ?
Pure water is highly unstable on the Martian surface and will rapidly evaporate
and/or freeze. However, salts can dramatically lower the freezing point and evapo-
ration rates, making salty water (or brines) much more stable (Chevrier et Altheide,
2008). The involvement of brines in the perennial rills formation would imply a
longer period of liquid stability and flowing. The presence of current liquid brines
on the Martian surface has been already suggested by some in-situ observations on
the Phoenix landing site (e.g. (Chevrier et al., 2009b; Rennó et al., 2009)) and as
the most relevant agent for the formation of current flowing events (e.g. (Kereszturi
et al., 2010; McEwen et al., 2011)).
As the water frost can melt and forms temporarily liquid water, brines can be
produced directly via salts and liquid water. Otherwise, as liquid water is highly
unstable on Mars, deliquescence, i.e. the liquefaction of salts by sorption of water
vapor, is the most relevant brines-forming process on the present Mars (Möhlmann et
Thomsen, 2011). Deliquescence from the atmosphere might occurs when the relative
humidity is above a threshold value known as the deliquescence relative humidity
(Rennó et al., 2009). However, it is unclear if sufficient water can be trapped from the
atmosphere at early spring on the Russell Dune. Otherwise, deliquescence can also
result from the sublimation of sub-surface ice and diffusion of water vapor toward the
surface (McEwen et al., 2011). This last hypothesis seems to be the most consistent
with the observation of rills activation at early spring, during the destabilization
period of seasonal ices. Rennó et al. (2009) also demonstrate, with the investigation
of in-situ Phoenix results, that the thermodynamics of freeze-thaw cycles ranging
from diurnal to geological time-scales leads to the formation of saline solutions where
surface ice exists near the surface.
However, this hypothesis suffers from the lack of clear identification of brines with
the CRISM high resolution data. This can be explained by a combination of various
observations and arguments. (1) The mineralogical characterization of the rills is
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challenging because rills are much smaller than the ∼18 m/pixel scale of CRISM
data. (2) Brines can be stable on the Martian surface during only few hours per day,
when relative humidity and temperature conditions allow the existence of liquid
brines (Gough et al., 2011; Möhlmann, 2011). Some recent laboratory experiments
(Massé et al., 2012) have demonstrated that, as the soil dries out, the hydration
spectral absorption bands typical of brines decrease very quickly and disappear in
only few hours. The potential brine spectral signatures will be thus impossible to
detect if the CRISM cube is acquired during the drying period. (3) Only one CRISM
cube has been acquired during the rills activation season and, as any HiRISE image
has been acquired in the same time, any information can confirm that the rills were
really actives at this time.
If no signature of brines has been detected on the rills, we can noticed that
CRISM data have detected some possible salts signatures at the base of the dune
(See section 5.2.10). The presence of salt in the Russell region enhances the hypo-
thesis that brines can formed in this area but these salts are not detected on the
rills area. However, some other salts, like anhydrous chlorides (Osterloo et al., 2010),
lack distinctive absorption bands and cannot be detected on the Martian surface.
The formation of recurring slope linea (RSL) at lower latitude (from 48°S to
32°S) have been interpreted as formed by liquid brines (McEwen et al., 2011). These
seasonal flows that happened during summer can be associated with small channels,
nevertheless the RSL activity doe not generate similar sinuous and connected chan-
nels as the perennial rills of the Russell dune. It could be due to a difference in the
volume of liquid involved for the formation of the two morphologies (more water
may be required to form the perennial rills), or in the flow composition and water
content (pure water, brine, debris flow).
5.2.6.5 Proposed scenario
We propose that the formation of perennial rills under current Martian condi-
tions with the following scenario (Fig. 5.13) : a) Decrease of temperature at early
winter and deposition of H2O ice, then deposition of CO2 ice (Fig. 5.13a) when tem-
perature reach 140 K (CO2 condensation point) ; b) Sublimation of CO2 ice due to
sun illumination and appearance of dark spots on all the W-SW side of the dune,
the size of these dark spots steadily increasing during the winter (Fig. 5.13b). The
study of these dark spots is beyond the aim of this work. Nevertheless, it can be ob-
served that they are preferentially aligned along westward gullies levees and channel.
It suggest a relation between solar insolation and dark spot evolution ; c) At early
spring, after the removal of the protective CO2 ice layer, sublimation and melting
of thin subsurface ice occurs (Reiss et al., 2010). It generates present flows with
small incisions accompanied by the lateral formation of a defrosted area along the
new channels and numerous different paths of flow (Fig. 5.13c). The defrosted area
could be formed by the lateral infiltration of liquid water from the present flow ; d)
Perennial rills are generated by a multiple flows events due to daily thawing-freezing
cycle of a liquid (water or brines). This process of formation induces fingered chan-
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nels morphology (Figs. 5.13d and 5.14). Indeed, the older refreeze small rills termini
represent small topographic obstacle for the next flows. Similarly to the morphology
observed in Iceland (Fig. 5.11), this process causes the construction of small dams at
the front of the channel. The pulse mechanism associated with a thawing/freezing
cycle of liquid can explain the fingered channels pattern downstream the perennial
rills (Fig. 5.14).
The fact that this process occurred at early spring (between Ls 192°-221°), instead
of summer (warmest period), could be explained by the complete disappearance of
liquid into the active layer at the end of spring.
Figure 5.13 – Scenario for the formation of perennial rills on the Russell dune. (a)
Decrease of temperature at early winter, deposition of H2O ice, then CO2 ice. (b)
Increase of solar illumination in late winter, sublimation of CO2 ice. Appearance of
dark spots on all the W-SW side of the dune. The size of these dark spots steadily
increases during the winter. Then sublimation of H2O ice. (c) At early spring, the
melting of surface water ice (small amount only) and near surface ice generating a
thin active layer / or the water absorption by salts and deliquescence, trigger present
flows with small incisions accompanied by the lateral formation of a defrosting area
along the new channels. (d) Present flows are generated by a multiple flows events
due to daily thawing-freezing cycle of water.
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Figure 5.14 – Scenario for the formation of fingered channels morphologies. (a)
Triggering of a first pulse (T1) during the warmer hours of a day in order to allow
the melting of near surface ice. (b) The liquid fraction of the flow refreezes very ra-
pidly due to the low atmospheric pressure and ground temperatures. The refreezing
of water of the present flow would be more difficult to melt than the pristine perma-
frost of the dune surface. The older refreeze flow (T1) represent a small topographic
obstacle for the new flow (T2) deflecting its path.
5.2.6.6 Comparison between the perennial rills and the gullies
In the Russell crater, the seasonal activity observed on the dune is superimposed
to the gullies or close to these flow features. Small and slow surface modifications
may have significantly contributed to change the relief at the time scale of million
years. Nevertheless, the relation between this seasonal activity and the formation of
gullies is not demonstrated.
The morphology of perennial rills is clearly different from the gullies of the Rus-
sell dune (Fig. 6). The perennial rills landforms are characterized by high connected
channels, with small sinuous channels (∼1 m width) visible on HiRISE image. At
the opposite, the gullies over the Russell dune are sharply parallel and well indivi-
dualized.
There is no visible lateral deposit bordering present flow (maybe due to the
insufficient image resolution), contrary to the individual gullies which present levees
on each side of the channel visible on the HiRISE DEM. The distal part of perennial
rills highlights fingered morphologies associated with an increase of the number of
channels downstream the active channels (Figs. 5.7d, 5.7e, 5.7f, 5.7g, 5.7h and 5.7i).
At the opposite, the gullies number and density decrease downstream due to the
tributaries capture in a major channel.
The gullies formation probably occurred during high obliquity period of Mars to
explain such a quantity of mobilized liquid water (Costard et al., 2002). Gullies were
formed by the melting of near surface water ice. One gully is formed on the dune
surface by only one or few debris flow(s) event(s).
By contrast, the perennial rills were formed under current Martian climatic condi-
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tions. They occurred at early spring during a period of about 30-50 days. The fin-
gered channels are inherited from a daily thawing/freezing cycle which generates
numerous present flows on the dune surface, whereas old gullies were not formed by
pulse phenomena.
We previously demonstrated the significant erosional capacity of seasonal acti-
vities at the surface of the Russell dune by the formation of perennial rills. It is
possible that this activity had play a significant role in the past to erase the gullies
morphologies or to maintain the channel morphology by washing the dust particles
deposited inside it.
5.2.7 Flow dynamic of perennial rills
Due to the global morphology of the perennial rills, we previously argued that
a liquid is involved into the genesis of the phenomena. Morphological observations
also suggest that the perennial rills initiate near the crest of the dune in an area with
a slope of ∼14°. In this section, we characterize more precisely the liquid properties
that triggered the perennial rills at present time on Mars.
5.2.7.1 Flow velocities for the perennial rills
Minimum flow velocity estimated from runoff distance
The velocities of seasonal flows are calculated thanks to the length of the new
flows and the time spent between the two observations. Here, we first consider that
the flow propagation is continuous 24 h/day during 33-50 days (Table 5.8) and we
estimate a minimum flow velocity. Also, velocities calculated for a flow activation
outside and inside a pre-existing gully range from 10−5 to 10−4 m.s−1 (Table 5.8).
The minimum estimated flow velocity vmin for the formation of perennial rills out-
side a gully (on pristine material) is 1.2 x 10−4 m.s−1 for an activation of the flow
from the top of the dune (length ∼350 m) and maximum flow duration of 33 days
(Table 5.8). Nevertheless, no continuous monitoring of the dune existed and we have
used a set of HiRISE images for our estimation. As a consequence, a relatively long
time between two observations occurred (minimum of 33 days). This first approach
probably leads to underestimate the true flow velocity.
Minimum flow velocity estimated from the erosion threshold
In the previous section, we have determined the lower flow velocity limit for pren-
nial rills formation using only HiRISE images. We are aware that we underestimate
the real velocity and the following section aims to better constrain this parameter.
The purpose of this section is to more precisely estimate the minimum velocity of
the liquid flow that can erode the surface of the Russell crater dune (i.e. a flow with
an erosion capacity above the critical erosion threshold).
Boundary shear stress
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Shear stress represents a fundamental concept of rheology and can be used as
a characteristic property of viscous fluid. The boundary shear stress τ0 represent
the capacity of a flow to transport the grains along the slope. Experimental and
theoretical studies (Allen, 1985; Gargani, 2004b) showed that a shear stress threshold
exist above which the grain is eroded. As channel morphology could be observed,
it is obvious that some erosion happened. The process of formation of perennial
rills generates a flow at spring that has been able to transport grain over the dune
and to form channels. As a consequence, the boundary shear stress of these flows
overstepped the erosion threshold. The boundary shear stress can be estimated using
the equation (Whipple et Tucker, 1999; Allen, 1985) :
τ = ρfv
2 = hgMρf tan(α) (5.1)
where ρf is the density of the fluid, v is the flow velocity, h is the channel depth,
gM is the Martian gravity (3.72 m.s−2) and α is the slope.
Shield diagram
A classical method to estimate the erosion threshold is to use the Shield diagram.
This diagram is based on the representation of a dimensionless shear stress as a
function of the Reynolds numbers (Miller et al., 1977). The dimensionless shear
stress τ∗ is calculated using parameters involved in the erosion processes : sediment
density ρs, fluid density ρf , grain size diameter d, gravity g and the boundary shear
stress τ0. It is obtained by the equation :
τ∗ = τ0/[(ρs − ρf )gd] (5.2)
The Shield diagram shows a boundary between the motionless particles and
the motion particles for a non-cohesive material. The minimum dimensionless shear
stress required for the initiation of motion of a particle is ∼0.3 (5.15). It corresponds
to a Reynolds number of ∼10.
Minimum flow velocity
Using a minimum value of 0.3 for the dimensionless shear stress τ∗ as a lower
boundary to incise into the dune surface, the flow velocity can be calculated using
the equations (5.1) and (5.2) :
vf = [τ∗(ρs − ρf )gd]/ρf ]1/2 (5.3)
In order to quantify the velocity of the liquid vf , it is necessary to know the grain
size d and the density of the liquid ρf . The particles grain size on the Russell crater
dunes has been estimated to be of 500 ± 100 µm (Tirsch, 2008). This estimation
is based on thermal inertia data provides by the Thermal Emission Spectrometer
(TES) on board the Mars Global Surveyor (MGS).
Concerning the fluid density, we have considered all the possible processes of
formation for the perennial rills. Four different fluid compositions, characterized by
different fluid density and viscosity (Table 5.16), have been tested. The minimum
flow velocity, corresponding to an erosion capacity able to erode, has been calculated
5.2 Morphological characterization of landforms produced by springtime seasonal
activity on the Russell dune (Mars) : new evidence for current seasonal surface
viscous flow on Mars 197
Figure 5.15 – Shields diagram which represent the dimensionless critical shear
stress τ∗ as a function of the particle Reynolds number Re. We used the minimum
value of ∼0.3 critical shear stress which allows the motion of particle as showed on
the diagram to estimate the minimum flow velocity required to incise into the dune
surface.
Figure 5.16 – Summary of the minimum flow velocity estimated from the erosion
threshold for the formation of perennial rills. aPure water ; bChevrier et al. (2009b) ;
cMarion et al. (2010) ; dMangold et al. (2010) ; eJouannic et al. (2012). 1Using Equa-
tion (5.3).
using the equation (5.3) for (i) a pure water flow, (ii) a low-concentrated brine solu-
tion (Chevrier et al., 2009b), (iii) a high-concentrated brine solution (Chevrier et al.,
2009b; Marion et al., 2010) and (iv) a debris flow (Jouannic et al., 2012; Mangold
et al., 2010) which is a mixture of sediment with a significant proportion of liquid
(Allen, 1985; Coussot et Meunier, 1996). The minimum flow velocity decreases as a
function of the fluid density and the viscosity (Table 5.16, Fig. 5.17). The minimum
flow velocities able to erode range from 9.6 x 10−3 m.s−1 for pure water flow to 4.3
x 10−3 m.s−1 for debris flow (Table 5.16). This result shows that the flow velocity
estimation based on the present data set of HiRISE images could underestimate the
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real value of the flow velocity necessary to trigger the perennial erosive morphology.
Figure 5.17 – Plots of minimum flow velocity as a function of the flow density
for possible liquid candidates for the formation of perennial rills. The velocity is
calculated using the threshold of sediment motion with the equation 5.3.
5.2.7.2 Flow duration, liquid stability and maximum velocity
Assuming three different rheologies (defined by the density of the fluid ρ and
the viscosity of the fluid µ) for the viscous flow, it is possible to calculate the flow
velocity, the runout distance and the duration of the flow as well as to compare it
with the corresponding liquid stability. Here, we consider that the perennial activity
is a viscous flow that can be described by the Bingham visco-plastic rheology where
the shear stress is given by : τ = µdv/dz + τ0, if τ>τ0 and τ = 0 if τ<τ0. τ0 is the
yield stress, v the velocity of the flow and z is the vertical distance perpendicular
to the flow. For a flow of thickness h and depth-averaged velocity v, the shear rate
dv/dz is equal to 2v/h (Pelletier et al., 2008), giving τ = 2µv/h, if τ>τ0. At the end
of the viscous flow, a dry flow could happen also at gentle slope due to inertia (v»0
m.s−1). In this case, the shear stress at the bottom of the flow is described by τ =
σn tan θ, where σn is the normal stress and tan θ is the kinetic friction coefficient.
We assume that θ = 25°. These rheologies are incorporated into a numerical model.
The system is solved numerically taking into account the slope path.
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In all cases, it is possible to obtain the observed runout distance (350 m<L<833
m) for realistic parameters (Fig. 5.18a). Indeed, it is possible to obtain runout dis-
tance of the same order of the 350 m observed during the 28th MY and 833 m
observed during the 30th MY modifying the yield stress 100 Pa<τ0<1000 Pa and
the friction angle 20°<θ<30°. The maximum velocity reach values comprised bet-
ween 10 m.s−1 and 20 m.s−1. The viscous flows has a velocity >10−2 - 10−3 m.s−1
and, as a consequence, is able to erode the substrate along all the flow path. The
duration of the flow is in every cases < 2 minutes (60 s<t<90 s in the case of the
Figure 5.18b).
The possibility of a highly-concentrated flow process at the present time has been
investigated due to the probable existence of such a phenomenon in the same area
in a recent past with the formation of gullies (Jouannic et al., 2012; Mangold et al.,
2003; Miyamoto et al., 2004). The presence of liquid brine under a transient state
can increase the duration of the presence of liquid and the availability of a liquid at
the surface of Mars (Sears et Chittenden, 2005).
The possibility of a liquid brine existence in the southern hemisphere during ∼1
h-5 h each day has been discussed in previous studies (Gough et al., 2011; Möhlmann,
2011). These studies show the possibility of stable liquid phase of brine presence du-
ring the morning and the afternoon with favorable conditions of temperature and
humidity. It is so possible to have a flow duration <2 minutes.
The case of pure liquid water that reaches the surface of Mars is more problema-
tic. From a theoretical point of view, the stability of pure liquid water during several
minutes seems unlikely for present conditions of pressure and temperature on Mars.
A transient liquid water flux should have to resist to evaporation and freezing. It has
been estimated from laboratory experiments that pure water has an evaporation rate
E of 2.02 x 10−7 m.s−1 under current Martian conditions (Sears et Moore, 2005). In
1 minute, only 2.02 x 10−7 x 60 ∼1.2 x 10−2 mm are evaporated (to be compared to
the 0.5 m of thickness of the viscous flow). Alternatively, one can consider that the
presence of liquid water at the surface will be more limited by the freezing process
that by the evaporation process. Indeed, using a mean freezing rate F of 1.6 x 10−4
m.s−1 estimated by Conway et al. (2011) from laboratory experiments under current
Martian conditions, we can estimate the maximum presence of a liquid water co-
lumn of 0.5 m (∼ maximum erosion thickness) before freezing. The expected time of
presence of a liquid water column of thickness of 0.5 m before complete freezing can
be estimated using the relation tmax = 0.5/F = 0.5/1.6 x 10−4 = 3125 s = ∼50 min.
This is above the flow duration (<2 min) necessary to reach the runout distance.
5.2.7.3 Flow characteristics synthesis
We demonstrated that the flow velocity using HiRISE image comparison vmin
(∼10−3-10−4 m.s−1, Table 5.8) as well as to the one estimated using the mechanical
threshold of motion vf (∼10−2-10−3 m.s−1, Table 5.16) is very slow. The various
candidate liquids tested using the mechanical threshold of motion give velocity with
a similar order of magnitude. The liquid composition has only a weak influence on
the calculated velocity using the method of erosion threshold. Nevertheless the rheo-
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Figure 5.18 – Effect of the rheology on the flow dynamic. (a) Velocity of the flow
as a function of the runout distance, (b) Velocity of the flow as a function of the
time. For the high concentrated brine rheology, it has been considered that ρ = 1600
kg.m−3 and µ = 4.6 Pa.s (Chevrier et al., 2009b), whereas for the low concentrated
brine rheology ρ = 1300 kg.m−3 and µ = 0.2 Pa.s (Chevrier et al., 2009b). For water
ρ = 1000 kg.m−3 and µ = 0.001 Pa.s. For the debris flow like rheology ρ = 2000
kg.m−3 and µ = 500 Pa.s. In all cases, we assume for comparison τ0 = 300 Pa, θ =
25°, a flow thickness of 0.5 m and g = 3.72 m.s−1. H0 = 100 m and L0 = 400 m in
the modeling.
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logy of the viscous flow has a significant influence on the runout distance and on the
maximum velocity reached by the flow.
Using the annual length increase of perennial rills during the 3 Martian years of
HiRISE images observations, we propose an estimation of the appearance of these
morphologies at the surface of the Russell dune. We calculated a mean annual in-
crease of the channels length of ∼280 m and we estimated the beginning of formation
of the perennial rills at early spring of the 26th M.Y. or the 27th M.Y (Fig. 5.19).
Unfortunately, the too low resolution of oldest MOC images (Mars Orbiter Camera)
of the Russell dunes does not allow to resolve the perennial rills network. We es-
timate a mean yearly increase of the perennial rills length of ∼280 m during each
new spring. The prediction of the total length for the possible next activation of the
perennial rills in the 31th M.Y. is ∼1100 m (Fig. 5.19).
Figure 5.19 – Plots of the total length of the perennial rills network at the surface
of the Russell as a function of time (F : fall, W : winter, Sp : spring, Su : summer).
The gray area corresponds to the timing of HiRISE images observation. The black
bands correspond to period of activity of perennial rills. We propose an estimation
of the appearance of these morphologies during the 26th M.Y. or 27th M.Y. (not
observable by neither HiRISE nor MOC data). The linear fit suggests a prediction
of the total of ∼1100 m for the 31th M.Y. (next Martian Year).
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5.2.8 Conclusion
We describe in detail a specific kind of seasonal process that let perennial traces
on the surface of the Russell megadune. This new type of morphology suggests the
presence of viscous/wet flow during spring in the southern hemisphere of Mars.
Similar morphologies identified on Iceland suggests that the fingered channels pat-
tern downstream the perennial rills is controlled by the presence of an impermeable
layer at the sub-surface and the formation of small obstacles at the front of the
channels. A multiple pulses process of formation causes the formation the ramified
pattern downstream the perennial rills. The pulses are probably generated by the
daily freeze/thaw cycles of ice due to the temperature variation near the melting
point of water at early spring (Reiss et al., 2010). These pulses started principally
from an area located in the upstream part of the dune where the slope is ∼14°. The
flow network grew downstream regularly and contemporaneously developed its den-
sity of occupation of space. The estimated velocity of the phenomena (1-20 m.s−1) is
superior to those deducted directly from images (10−4 m.s−1), or to the one obtained
considering the mechanical threshold of erosion (10−3-10−2 m.s−1). The increase of
the frequency acquisition of images during springtime will allow to determine more
precisely the dynamic and the process of formation of the perennial rills as well as
to discriminate between the types of liquid involved.
In the future, all seasonal dune morphologies need to be described more preci-
sely and potentially linked in order to determine the influence of present erosion,
transport and deposition on the Martian topography.
5.2.9 Notations
Ad dark area associated with perennial rills [m2]
d maximum grain diameter of the dune surface [m]
h flow depth [m]
gM gravity of Mars [m.s−2]
L perennial rills length [m]
t maximum duration of perennial rills formation using the threshold of sediment
motion [s]
tmax maximum duration of perennial rills formation using stability duration of
the considered liquid [s]
vf minimum calculated flow velocity using the threshold of sediment motion
[m.s−1]
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vs minimum calculated flow velocity using the stability duration of the conside-
red liquid [m.s−1]
vmin minimum calculated flow velocity using the HiRISE images [m.s−1]
H(x) height [m]
H0, L0 constant that allow to simulate to topographic data [m]
v velocity [m.s−1]
x, z distance in the direction of the flow and perpendicular to the flow, respecti-
vely [m]
α slope []
tan θ kinetic friction angle
µ viscosity of the flow [Pa.s]
ρ flow density [kg.m−3]
ρs sediment density [kg.m−3]
ρf fluid density [kg.m−3]
τ0 shear stress [Pa]
τ∗ Shieds stress (obtained graphically from the Shields diagram)
5.2.10 Supplementary material
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Figure 5.20 – HiRISE images and CRISM hyperspectral data cube used in this
study. The presence of each seasonal activity (dark spot, dark flow, dust devil, bright
halo, perennial rills and CO2) is marked in the table for each data.
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5.3 Conclusion
Grâce à l’apport régulier de nouvelles images HiRISE sur la région de la méga-
dune Russell, une étude concernant les processus saisonniers et leur impact sur la
morphologie de la surface de dune a pu être réalisée.
Nous avons montré que des morphologies pérennes (perennial rills) se dévelop-
paient sur la dune du cratère actuellement en relation avec les saisons martiennes.
Ces nouvelles morphologies se produisent au printemps chaque année depuis 2007
jusqu’à 2012. Elles se composent d’un système arborescent complexe d’interconnec-
tions qui présente des analogies avec les réseaux d’écoulement sur les glaciers ter-
restres en Icelande. Cette morphologie est compatible avec l’écoulement d’un fluide
visqueux, capable d’éroder et de transporter une quantitée non négligeable de sable.
D’après la morphologie de multiples activations se sont produites, probablement en
relation avec un cycle de gèle/fonte quasi-quotidien.
Il y a au moins 4 processus qui pourraient expliquer les propriétés physiques
de ces réseaux pérennes : (1) la présence de saumure, (2) la présence d’eau liquide
mélangée à du sable, (3) la présence d’eau liquide mélangée à de la neige et à du
sable, (4) une combinaison des trois processus précédant.
Dans la cadre d’un stage de Master mené par Marion Nachon (Nachon, 2012),
la présence d’un système arborescent similaire à celui identidié à la surface de la
mégadune Russell a été recherchée sur 13 champs de dunes (Fig. 5.21). Parmis ces
différents sites, des zones ont été sélectionnées pour leur proximité au cratère Russell
(e.g. cratère Kaiser), et d’autres ont été choisies pour leurs différences latitudinales
et/ou longitudinales par rapport à la zone d’indentification des perennial rills. Le
résultat de cette étude a montré que malgré l’existence d’autres phénomènes sai-
sonniers comme les dark spots ou les dark flows, l’observation et le développement
de réseaux pérennes similaires aux perennial rills n’a pas été mis en évidence sur
d’autres zones de la surface martienne.
La mégadune Russell semble pour le moment être un cas particulier concernant la
formation de ces réseaux ramifiés. La convergence à un moment donné, d’un certain
nombre de paramètres indispensable pour leur mise en place (température, réservoir
de glace, présence de sels...), semblent être réunis sur cette zone pour connaître
la formation d’un écoulement (dont le fluide serait de l’eau liquide), en quantité
suffisante pour inciser de petits chenaux visible à la résolution des images HiRISE.
A l’heure de cette étude, l’unique preuve d’écoulement d’un liquide actuellement
permettant la formation d’un réseau pérenne a été effectué dans le cratère Russell
(Reiss et al., 2010; Jouannic et al., 2012b), faisant pour le moment un cas particulier
de cette région dans le cadre de recherche de l’eau à la surface de Mars.
Comme démontré par notre étude, les réseaux formés actuellement à la surface
de la mégadune Russell sont morphologiquement différents des gullies étudiés dans
le Chap. 3.3. L’intéraction (notamment en terme de dégradation) entre ces processus
saisonniers actuels et les gullies n’a pas été abordé dans ce travail de thèse. A l’avenir,
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il serait intéressant de mieux quantifier le rôle jouer par les processus actuels sur les
ravines plus anciennes (dégradation/entretien des morphologies).
Figure 5.21 – Champs de dunes intra-cratères dont les images HiRISE ont été
visualisées au cours de ce stage, afin d’y rechercher une activité saisonnière. 1 :
cratère Russell (54°15’S ;12°54’E) ; 2 : cratère Kaiser (46°10’S ;18°50’E) ; 3 : cra-
tère Proctor (47°41’S ;29°30’E) ; 4 : cratère Matara (49°29’S ;34°40’E) ; 5 : cratère
Richardson (72°20’S ;179°50’E) ; 6 : cratère sans nom (59°S ;17°13’E) ; 7 : cratère
Lyell (70°S ;15°10’E) ; 8 : cratère Newton (41°33’S ;157°50’E) ; 9 : cratère Rabe
(43°40’S ;34°50’E) ; 10 : cratère Arkhangelsky (41°S ;24°50’O) ; 11 : cratère Char-
lier (68°10’S ;168°42’O) ; 12 : cratère Lomonosov (64°50’N ;8°40’O) ; 13 : cratère Lyot
(50°10’N ;28°50’E). Fond topographique MOLA (d’après Nachon (2012)).
Conclusion générale
Bilan de l’eau (dans tous ses états)
Les ravines et la présence d’eau
En s’appuyant sur une approche comparative de la morphologie des ravines ter-
restres et martiennes, notre étude détaillée des ravines observées à la surface des
dunes martiennes nous a permis de remonter à leurs processus de formation. Ces
ravines présentent des caractéristiques morphologiques particulières comme des in-
dices de sinuosité élevés (>1,05), un fort taux de connexions entre chenaux et enfin,
la présence de levées latérales bordant le chenal (Fig. 3.3). Les résultats obtenus
démontrent qu’un processus érosif similaire aux debris flows terrestres peut expli-
quer, du point de vue de la physique et de la morphologie, la formation des ravines
sur les dunes martiennes, même si l’étape finale de l’écoulement reste encore mal
contrainte. Les grandes tendances concernant l’évolution de la dynamique de l’écou-
lement mettent en évidence une baisse de la viscosité de l’amont vers l’aval générée
par une augmentation de la concentration en fluide durant la propagation du debris
flow (Jouannic et al., 2012). Ce modèle de formation implique l’écoulement d’un
liquide mélangé avec des sédiments (Allen, 1985; Coussot et Meunier, 1996).
Basé sur les résultats obtenus sur les deux sites d’études, un processus de forma-
tion des ravines sinueuses situées sur les dunes est proposé durant une période de
plus haute obliquité permettant une insolation plus importante des versants orientés
face aux pôles (Costard et al., 2002). Nous proposons un modèle de formation de ces
ravines dans un environnement périglaciaire (de manière similaire aux ravines for-
mées au Groënland, (Costard et al., 2002, 2007a)) nous privilégions l’hypothèse que
de la glace d’eau est présente dans les dunes et entre les pores des grains de sable.
Les estimations quantitatives obtenues sur les 2 ravines étudiées sur les cratères
Russell et Kaiser démontrent que la fonte des premiers centimètres du pergélisol de
ces dunes représente un important réservoir d’eau liquide et qu’il peut quasiment
suffir à lui seul pour expliquer la provenance de l’eau lors de la formation de ravines
par un processus de debris flow. Cette hypothèse peut expliquer également la dimi-
nution de la viscosité résultant de l’apport continu en eau durant la propagation de
l’écoulement.
Du fait des conditions atmosphériques de pression/température connues dans
les derniers millions d’années à la surface de la planète Mars (Laskar et al., 2004;
Costard et al., 2002; Phillips et al., 2011), l’hypothèse de la présence d’eau semble
être l’interprétation la plus simple pour expliquer la formation de ces ravines. L’eau
peut en effet connaître une phase liquide (Fig. 1.27) sur une courte durée, et en
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quantité suffisante, pour former les ravines observées. Nous avons donc choisi dans
notre étude de nous focaliser tout particulièrement sur la possibilité d’écoulements
composés d’un mélange entre de l’eau liquide et des sédiments pour former les gullies
martiens. Cette hypothèse inclue la possibilité d’écoulement de saumure (mélange
d’eau et de sels) possédant un point de fusion <0°C (Chevrier et Altheide, 2008;
Hecht et al., 2009; Gough et al., 2011) et une stabilité en phase liquide en conditions
martiennes actuelles plus longue que de l’eau pure.
L’approche expérimentale
Dans un second temps, les études expérimentales ont permis de démontrer l’im-
portance et le rôle de l’eau contenue dans la couche active dans la formation des de-
bris flows dans un environnement périglaciaire. Le liquide contenu dans cette couche
joue le rôle de réservoir d’eau dont se nourrit le debris flow durant sa progression.
Ainsi, ce réservoir d’eau potentiel est une source de liquide possible pouvant expli-
quer la formation de ravine à la surface de dunes comme proposé dans le Chap. 3.
Dans la continuité de l’étude de Védie et al. (2008), ces expériences montrent que
la présence du toit du pergélisol permet de bloquer l’infiltration d’eau à l’intérieur
de la dune et permet la formation et l’écoulement d’un debris flow dans un milieu
poreux formé de sable fin. Ces expériences ont également montrées que l’écoulement
d’eau, en conditions atmosphériques présentent actuellement à la surface de Mars
(6 mbar, 0°C), est possible sur une courte durée (de quelques minutes).
Les résultats expérimentaux démontrent que les ravines observées à la surface de
la dune Russell peuvent être reproduites dans un milieu poreux composé de sable,
à condition qu’une interface imperméable bloque l’infiltration du liquide et permet-
tant ainsi la formation d’un écoulement. Nous avons démontré qu’une dune compo-
sée d’un pergélisol saturé en eau sur ces premiers mètres est une hypothèse robuste
pour expliquer la formation de ces ravines. Les résultats expérimentaux démontrent
que les ravines observées à la surface de la dune Russell peuvent être reproduites,
grâce à la présence du toit du pergélisol. Cet interface imperméable bloque l’infil-
tration du liquide et permet ainsi la formation sur des longueurs importantes d’un
debris flow. De plus, les résultats montrent qu’une partie de l’eau nécessaire à la
propagation du debris flow pourrait être présente dans la couche active, permettant
un auto-alimentation du processus durant sa progression le long de la pente. Un
des résultats majeurs de cette étude est la mise en évidence du rôle joué par l’eau
contenu dans la couche active dans la formation des debris flows. Nous avons démon-
tré qu’une forte teneur en eau dans cette couche de surface permet une propagation
plus longue en distance du debris flow. Ces expériences démontrent finalement qu’il
n’est pas nécessaire d’avoir une aquifère volumineuse perchée au sommet de la dune
pour former des debris flows, la plus grande partie de l’eau pouvant provenir de la
couche active elle-même saturée en eau.
Finalement, la dégradation lente de la morphologie des ravines observées en
chambre froide montre un affaissement et un lissage des morphologies des ravines
(levées, chenal, lobe de dépôts). On observe ainsi une diminution du volume des dé-
pôts, pouvant peut être amené sur une longue durée à un affaissement du lobe. Cette
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hypothèse pourrait expliquer en partie l’absence de dépôts distaux apparents sur les
ravines de la dune Russell. Cependant ce phénomène reste encore mal compris et
d’autres études devront être réalisées à l’avenir pour mieux comprendre ces ravines
atypiques.
Les processus saisonniers
Finalement, une étude concernant les processus saisonniers et leur impact sur la
morphologie de la surface de dune a pu être réalisée.
Nous avons montré que des morphologies pérennes (perennial rills) se dévelop-
paient sur la dune du cratère actuellement en relation avec les saisons martiennes.
Ces nouvelles morphologies se produisent au printemps chaque année depuis 2007
jusqu’à 2012. Elles se composent d’un système arborescent complexe d’interconnec-
tions qui présente des analogies avec certains réseaux d’écoulement sur les glaciers
terrestres en Islande. Cette morphologie est compatible avec l’écoulement d’un fluide
visqueux, capable d’éroder et de transporter une quantitée non négligeable de sable
fin. D’après la morphologie de multiples activations se sont produites, probablement
en relation avec un cycle de gèle/fonte quasi-quotidien. Il y a au moins 4 processus
qui pourraient expliquer les propriétés physiques de ces réseaux pérennes : (1) la
présence de saumure, (2) la présence d’eau liquide mélangée à du sable, (3) la pré-
sence d’eau liquide mélangée à de la neige et à du sable, (4) une combinaison des
trois processus précédant.
Des évidences de processus gravitaires composés d’une portion significative de
liquide ont été identifiés sur les pentes de la mégadune Russell. Nos interprétations
montrent que ces activités se sont produites à deux périodes distinctes :
1/ à l’Amazonien supérieur, lors de l’une des dernières périodes de hautes obli-
quité, permettant des températures relativement plus élevées qu’actuellement à la
surface de Mars. Cette période va connaître la formation de plus de 300 ravines d’une
longueurs pouvant dépasser 2 km. Pour chacunes des ravines, un volume d’eau li-
quide variant de 103 à 104 m3 est mobilisé. Cette eau liquide proviendrait de la fonte
en surface d’un pergélisol riche en glace.
2/ actuellement, la formation d’un réseau ramifié de petits chenaux sinueux.
Une progression du développement de ce réseau a pu être observée sur 3 années
martiennes succesives (depuis 2007 jusqu’à 2012) de plusieurs centaines de mètres.
La comparaison de la morphologie de ce reseau avec un équivalent terrestre suggère
que ces chenaux se forment par la succesion de multiples activations, probablement
en relation avec un cycle de gèle/fonte.
D’où vient l’eau des dunes ? (perspectives à court terme)
A partir du moment où nos observations conduisent à penser que la présence
d’une quantité d’eau non négligeable a été et est toujours nécessaire pour expliquer
certains processus de dégradations des versants martiens, il est intéressant de se
poser la question de l’origine de l’eau. Le spectromètre gamma et le détecteur de
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neutrons embarqués à bord de Mars Odyssey ont permis d’obtenir des informations
sur l’abondance en hydrogène sur une profondeur de∼1 m. En partant de l’hypothèse
que tout l’hydrogène mesuré se trouve sous forme d’eau, une carte de l’abondance
en eau dans le sol à donc été réalisée il y a quelques années (Fig. 5.22a) (Feldman
et al., 2004). Cette carte montre qu’une quantité importante d’eau se trouve dans
le sol martien au-dessus de 60° de latitude, dans l’hémisphère Nord comme dans
l’hémisphère Sud. Cet enrichissement semble indiquer une concentration en glace
dans le sous-sol dépassant 70%. Au-dessus de 60° de latitude, une véritable couche
de glace semble donc se trouver sous une fine couche de sédiment anhydre.
Figure 5.22 – (a) Carte indiquant le pourcentage minimum d’équivalent en eau dans
le premier mètre du sol martien (d’après Feldman et al. (2004)) ; (b) Carte indiquant
la profondeur de stabililité du toit d’une couche de glace dans le sol martien (d’après
Mellon et al. (2003)). Les deux régions étudiées dans cette thèse ont été localisées
sur les cartes (R.C. : cratère Russell, K.C. : cratère Kaiser).
Cependant, les deux principales régions étudiées dans cette thèse sont situées
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entre 45° et 55° de latitude dans l’hémisphère sud. Aux moyennes latitudes en-
dessous de 60°, le spectromètre à neutrons n’a pas détecté la présence de sol riche
en glace (Fig. 5.22a). Etant donné la résolution spatiale de l’instrument, il est tout
à fait possible qu’a l’échelle des dunes Russell et Kaiser, la détection de glace soit
impossible. De plus, la présence de sol riche en eau à plus d’un mètre de profondeur
ne peut pas être identifié par cet instrument.
Les modèles de prédiction de stabilité de la glace actuellement à la surface de
Mars montre qu’entre 60° et 40° de latitude, l’abondance en hydrogène diminue
progressivement Mellon et Jakosky (1995); Mellon et al. (2004). Ces modèles de
stabilité de l’eau montrent que la glace peut être stable sous une couche plus épaisse
de sédiment à ces latitudes moyennes (Fig. 5.22b). Cette stabilité dépend cependant
fortement de l’albedo et de l’inertie thermique du sol (Paige, 1992). L’hypothèse de
la présence de glace d’eau à faible profondeur (<1 m) aux latitudes des cratères
Russell et Kaiser ne semble donc pas exclue.
Figure 5.23 – Série d’images fausses couleurs HiRISE successives suite à la forma-
tion d’un nouveau cratère d’impact (150,6°E, 55,6°N) (d’après Byrne et al. (2009a).
Suite à cet impact du matériel brillant a été exhumé dans le sol martien, ce maté-
riel a été identifié comme étant de la glace d’eau par les données hyperspectrales
CRISM. La série d’images montre la sublimation progressive de la glace suite à son
exhumation, jusqu’à sa totale disparition.
Récemment, la découverte de glace présente à faible profondeur (<1 m) entre
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43°N et 56°N de latitudes a été mis en évidence grâce l’exhumation de glace suite à
la formation actuellement de petits cratères d’impacts (Byrne et al., 2009b). Ainsi,
suite à l’impact, du matériel brillant a été exhumé dans le sol martien (Fig. 5.23), ce
matériel a été identifié comme étant de la glace d’eau par les données hyperspectrales
CRISM (Byrne et al., 2009b). Ces observations permettent de confirmer la présence
de glace aux moyennes latitudes à une profondeur de l’ordre du mètre.
Figure 5.24 – Modélisation de la condensation de glace de CO2 à la surface de
la mégadune Russell en fonction de la longitude solaire pour des pentes de 10°
pour différentes profondeurs du toit d’un pergélisol. Les points en bleu représentent
l’observation du glace de CO2 par les données CRISM et les différentes courbes
correspondent à des tests de modélisation de condensation de glace de CO2 avec
l’absence ou la présence de glace d’eau à différentes profondeur dans le sous-sol de
la dune.
Une étude récente utilisant une combinaison du modèle de circulation globale
(GCM) du Laboratoire de Météorologie Dynamique de Jussieu et des données hy-
perspectrales CRISM et OMEGA a permis de comparer modélisation et observations
(Vincendon et al., 2010). Cette étude montre que l’observation de l’évolution dans le
temps de glace de CO2 ne correspond pas aux prédictions du GCM et donc des va-
riations globales de volatiles (H2O, CO2) dans l’atmosphère martienne. Les données
hyperspectrales démontrent que la condensation de CO2 débute en retard par rap-
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port aux prédictions du modèle climatique. Les dépôts saisonniers de glace sont très
sensibles aux propriétés du sol et du sous-sol. Vincendon et al. (2010) expliquent
se décalage entre données et modélisation par la présence de glace d’eau à faible
profondeur entre 13° et 32° de latitude (dans les deux hémisphères), modifiant les
propriétés thermiques du sous-sol.
En collaboration avec Mathieu Vincendon (IAS, Orsay), le même phénomène a pu
être observé sur les pentes de la mégadune Russell et modélisé (Fig. 5.24). Les don-
nées CRISM montrent sur 3 années martiennes que la condensation du CO2 débute
entre ∼Ls 70° et ∼Ls 120°, puis disparaît entièrement des pentes de la dune vers ∼Ls
200°-210° (Fig. 5.24). La modélisation du phénomène de condensation/sublimation
du CO2 en utilisant les propriétés de surface de la dune Russell (albédo = 0,15 ;
pente moyenne = 10°), montrent que sans la présence de glace d’eau dans le sous-
sol, le modèle prédit de manière similaire à l’étude de Vincendon et al. (2010) une
condensation du CO2 plus précoce vers ∼Ls 40° et sa disparition totale vers ∼Ls 230°
(Fig. 5.24). Les modélisations prenant en compte la présence de glace d’eau dans le
sous-sol de la dune Russell permettent de se rapprocher des observations d’évolution
de la présence de glace de CO2 en surface à partir des données CRISM (Fig. 5.24).
Ces résultats démontrent que la présence de glace d’eau à quelques dizaines de cen-
timètres de profondeur dans la dune Russell permet d’expliquer ce phénomène de
condensation tardive de la glace de CO2.
Pour conclure, en soutien des arguments morphologiques, quantitatifs et expé-
rimentaux apportés par cette thèse en faveur de la présence d’eau dans les dunes
Russell et Kaiser, ces modélisations démontrent la robutesse de l’hypothèse de l’exis-
tence de glace dans ces dunes, aussi bien dans un passé récent qu’actuellement.
Perspectives à plus long terme
Plusieurs perspectives s’offrent en continuité de ce travail laissant un goût d’in-
achevé :
- Une recherche d’analogue terrestre de dune gelée en milieu périglaciaire pourrait
permettre de regarder si la mise en place de debris flows peut se produire sur Terre de
manière similaire au processus de formation proposé dans notre travail. La présence
de dunes gelées a été identifiée en Sibérie le long du fleuve de la Léna (Fig 5.25) ou
encore en Alaska dans la vallée de Kobuk (Great Kobuk Sand Dunes) (Hooper et al.,
2012). Il serait intéressant d’effectuer une mission de terrain afin d’instrumenter les
versants des dunes (data logger, caméra, mesure du profil thermique dans le sous-sol
des dunes) et observer les processus de déstabilisation des pentes de ces dunes en
phase de dégel.
- Les études expérimentales avaient pour but de mieux comprendre les différents
paramètres influençant la morphologie des ravines, néanmoins tous les paramètre
n’ont pu être testés. Il serait intéressant de pouvoir mesurer la viscosité de l’écou-
lement afin de connaitre son évolution durant sa progression. Il serait nécessaire à
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Figure 5.25 – (a) Vue aérienne d’une dune le long du fleuve de la Léna dans une
zone à pergélisol continu (Yakoutie centrale) ; (b) Zoom des pentes d’une dune au
bord de la Léna où l’on peut observer la présence de petites ravines. (Photos F.
Costard - 2011)
l’avenir de mieux contraindre le processus de déclenchement des debris flows par des
processus de fonte du pergélisol ou de neige. Ces expériences pourraient être réalisées
en conditions atmosphériques terrestre et martienne, identique à notre démarche.
- Dans le but de mieux contraindre le déclenchement des processus saisonniers
et leur dynamique, il serait indispensable d’acquérir des images à haute résolution
très rapprochées dans le temps durant la période de formation des écoulements
(printemps de l’hémisphère sud). Il serait également intéressant de pouvoir bénéficier
d’images à différentes heures de la journée.
Annexe A
Article en collaboration
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Abstract—As the volume of hyperspectral data for planetary
exploration increases, efficient yet accurate algorithms are decisive
for their analysis. In this paper, the capability of spectral unmixing
for analyzing hyperspectral images from Mars is investigated.
For that purpose, we consider the Russell megadune observed
by the Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars
(CRISM) and the High-Resolution Imaging Science Experiment
(HiRISE) instruments. In late winter, this area of Mars is ap-
propriate for testing linear unmixing techniques because of the
geographical coexistence of seasonal CO2 ice and defrosting dusty
features that is not resolved by CRISM. Linear unmixing is carried
out on a selected CRISM image by seven state-of-the-art ap-
proaches based on different principles. Three physically coherent
sources with an increasing fingerprint of dust are recognized by
the majority of the methods. Processing of HiRISE imagery allows
the construction of a ground truth in the form of a reference
abundance map related to the defrosting features. Validation of
abundances estimated by spectral unmixing is carried out in an
independent and quantitative manner by comparison with the
ground truth. The quality of the results is estimated through
the correlation coefficient and average error between the recon-
structed and reference abundance maps. Intercomparison of the
selected linear unmixing approaches is performed. Global and
local comparisons show that misregistration inaccuracies between
the HiRISE and CRISM images represent the major source of
error. We also conclude that abundance maps provided by three
methods out of seven are generally accurate, i.e., sufficient for a
planetary interpretation.
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spectral imagers, Mars, remote sensing of planetary surfaces,
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I. INTRODUCTION
V ISIBLE and near-infrared imaging spectroscopy is a keyremote sensing technique to study planetary objects.
Since their first appearance in 1989, imaging spectrometers
have been aboard an increasing number of orbiters aimed at
exploring our solar system. This kind of sensors have been
decisive when addressing issues related to the surface or the
atmosphere of Mars, Venus, Jupiter, Saturn, and their moons
[1]–[5]. In particular, imaging spectroscopy gives outstand-
ing results regarding the chemical composition and physical
state of solid surfaces, thus providing clues about present and
past activity and environmental conditions. Constant techno-
logical improvements promote the acquisition of dramatically
expending collections of hyperspectral images. For instance,
the Compact Reconnaissance Imaging Spectrometer for Mars
(CRISM) aboard Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) is the
first hyperspectral imager to operate systematically in multi-
angle mode at high spatial resolution from orbit [1].
Because of the increasing volume and complexity of plane-
tary hyperspectral data such as CRISM’s, efficient yet accurate
algorithms are decisive for their analysis. Unsupervised spectral
unmixing techniques are potentially relevant tools, particularly
in planetary sciences for which only few ground truth data
are available. These techniques aim at separating the existent
mixtures between the different contributions—coming mainly
from materials at the surface—that form the remotely sensed
signal. Materials (i.e., physical sources) at the surface are char-
acterized by their spectral signatures determined by their intrin-
sic chemical composition. Due to limitations of sensor spatial
resolution and multiple scattering of solar photons occurring
among distinct physical sources, different spectral signatures
may be combined both linearly (i.e., geographic mixtures) and
nonlinearly (e.g., intimate mixtures).
First attempts in applying spectral unmixing techniques to
planetary hyperspectral data are based on a linear model of
the signal, even though nonlinear processes might prevail. The
Independent Component Analysis (ICA) has been proposed to
extract the existent spectral components (i.e., endmembers) in
a hyperspectral image by assuming that physical sources are
0196-2892/$26.00 © 2011 IEEE
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non-Gaussian and mutually independent. Application of ICA
on images acquired by the Observatoire pour la Minéralogie,
l’Eau, les Glaces et l’Activité (OMEGA) hyperspectral imager
allows the retrieval of meaningful endmembers in [6]. Likewise,
spectra measured by the Visible and Infrared Thermal Imaging
Spectrometer (VIRTIS) on the nightside of Venus are analyzed
with ICA in [7]. In that study, several extracted endmembers
are related to physical components or processes due to good
correlation of the corresponding distribution maps with known
structures of the Venusian atmosphere. Nonetheless, the role of
ICA to carry out spectral unmixing is questioned in [8] since
the independence of abundance distributions is not satisfied.
Another important limitation of ICA is the potential unphysical
results in the form of negative values affecting the extracted
spectra or abundances. On the other hand, for more than a
decade, the Non-negative Matrix Factorization (NMF) has been
an alternative method to solve the unmixing problem under a
linear model with non-negative constraint [9]. For instance, the
NMF approach has been used in planetary exploration to esti-
mate the surface composition of Mars using data acquired by
the Martian rovers [10]. Likewise, the NMF problem has been
solved in a Bayesian framework through the Bayesian Positive
Source Separation (BPSS) [11] ensuring a unique robust solu-
tion. In [12], a combination of spatial ICA and BPSS applied on
OMEGA data leads to endmembers whose associated spectra
and abundance maps correlate satisfactorily with reference
signatures and outcomes of physical models, respectively.
In terrestrial remote sensing, many approaches have been
proposed as efficient tools for linear unmixing of hyperspectral
data. These methods include the Vertex Component Analysis
(VCA) [13] which retrieves the spectra of the existent endmem-
bers by extracting the extrema of the simplex formed by the
hyperspectral data. In [14], this geometric method is performed
on OMEGA data from Mars with satisfactory results. Similarly
to VCA, the widely used N-FINDR [15] algorithm is proposed
for endmember extraction of linearly mixed data, showing
notable performances on many types of hyperspectral data such
as CRISM’s in [16]. Contrary to VCA and N-FINDR that
require the existence of pure pixels in the data, many methods
have been developed without the pure pixel assumption. This
is the case of the techniques referred to as Minimum Volume
Constrained Non-negative Matrix Factorization (MVC-NMF),
Minimum Volume Enclosing Simplex (MVES), and Simplex
Identification via Split Augmented Lagrangian (SISAL), which
are proposed for endmember extraction of highly mixed data.
MVC-NMF decomposes mixed pixels based on the NMF and
a minimum volume constraint and has proved to be very
efficient on simulated and real data and less sensitive to the
estimated number of endmembers [17]. In the same way,
MVES proposes a convex analysis by minimizing the simplex
volume subject to the constraint that all dimension-reduced
pixels are enclosed in it [18]. Eventually, SISAL [19] has been
recently proposed to solve the linear unmixing problem based
on a non-convex optimization problem with convex constraints
[19]. Last but not least, many studies have recently addressed
the inclusion of spatial information into endmember extrac-
tion [20], [21]. For instance, the authors of [21] propose a
spatial preprocessing that enhances the search for endmem-
bers in the unmixing problem. This procedure has proved
to provide better extracted spectra and more relevant abun-
dance maps after combination with a traditional endmember
extraction method.
In this paper, we propose to evaluate the suitability of
spectral unmixing techniques in a planetary context by test-
ing the following comprehensive selection of state-of-the-art
algorithms: BPSS, VCA, N-FINDR, MVC-NMF, MVES, and
SISAL. In addition, spatial information is integrated into the
unmixing process by considering the spatial preprocessing
proposed in [21]. In this way, a large scope of methods based
on geometric, Bayesian, and spectro-spatial first principles is
considered. Unfortunately, the validation of spectral unmixing
techniques is a very challenging yet crucial issue, particularly
in planetary sciences due to the scarcity of ground truth. In that
matter, previous studies traditionally address the validation of
unmixing outcomes either through comparison of endmember
spectra extracted from real data with reference spectral signa-
tures [22], [23] or by using simulated data [20], [21], [24]. As
for abundance maps obtained from unmixing of real data, only
the authors of [20] perform their validation by comparing these
outcomes with a reference. In that study, reference abundance
maps are built from reference spectra manually extracted from
the original image. To our knowledge, the validation of spectral
unmixing techniques applied on real data through the evaluation
of extracted abundance maps in an independent and quantitative
manner has never been addressed. We therefore propose an
innovative case study that overcomes this hurdle by choosing
a CRISM image displaying the Russell dune of Mars. In late
winter, this particular area is very suitable for validation of
spectral unmixing techniques under a linear model due to two
principal reasons: (i) The very likely existence of geographic
subpixel mixtures coming from the two predominant materials
at the surface and (ii) the possibility of building a ground truth
for validation of extracted abundance maps using very high-
resolution imagery and geomorphological techniques. Based
on original experimentations, we perform quantitative assess-
ment of surface proportions obtained by spectral unmixing
techniques on real hyperspectral data. In addition, an intercom-
parison of the selected unmixing methods is carried out by
evaluating their spectral and spatial outcomes independently.
Eventually, the linear mixing model and the limitations of
the assumptions made by the algorithms are evaluated for the
problem at hand.
This paper is organized as follows. In Section II, we present
the case study of the Russell dune through the description of the
area of interest, the data sets that are used, and the construction
of the ground truth. Then, the selection of spectral unmixing
algorithms is briefly described in Section III by highlighting
the properties of each method that may be suitable for our case
study. Likewise, the techniques used for estimating the number
of endmembers are introduced. Experiments are carried out in
Section IV followed by the intercomparison and validation of
the unmixing methods in Section V. Section VI concludes by
discussing on the proposed methodology based on unmixing
techniques and preprocessing, drawing some conclusions on
the potential of unmixing techniques for planetary sciences, and
giving some indications for further research.
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II. CASE STUDY: THE RUSSELL CRATER MEGADUNE
A. Description of the Area
The selected area of study is the megadune in the Russell
crater of Mars (55◦ S 12◦ E). This 134-km wide crater hosts
a 1700 km2 dune field with an uncommon large dune on its
northeastern part. This megadune is about 500 m high, 20 km
wide, and 40 km long. In particular, the southwest facing
scarp of the dune displays many defrosting features in late
winter when the retreat of CO2 ice starts. These phenomena
in the form of dark spots—mostly on the top of the dune—and
dark elongated patterns—all over the scarp—precede the global
sublimation of the ice, eventually uncovering the sandy mineral
substratum [25]. The defrosting features as well as the gullies
are an ongoing key research topic for the understanding of Mars
geology and activity.
The Russell dune represents a potential benchmark for test-
ing spectral unmixing algorithms in a planetary context. During
the MRO mission, this area of Mars has been extensively
scrutinized in a coordinated manner by very high-resolution im-
agery and imaging spectroscopy. In late winter, the former fully
resolves the geographical coexistence of dark features—mostly
made of dust—and brighter ice while the latter does not. Hence,
the assumption of linear mixing in the hyperspectral signal
coming from the contributions of both components is very
reasonable. In addition, the use of very high-resolution imagery
can be used for constructing a ground truth against which
abundance maps provided by unmixing techniques applied to
hyperspectral images can be evaluated.
B. CRISM Data
In the targeted mode, the CRISM instrument maps the min-
eralogy of Martian key areas at high spectral (362–3920 nm,
6.5 nm/channel) and spatial (up to 18 m/pix) resolution [1].
CRISM offers a new insight into the planet Mars because of its
high resolution and its multi-angle capabilities provided by its
gimbaled optical sensor unit (OSU). In this way, each targeted
observation is composed of a central hyperspectral image at
full spatial resolution and a sequence of ten bracketing spatially
binned images that are acquired before and after MRO flies over
the target.
In July 2009, CRISM had scanned the Russell megadune
15 times of which 4 in late winter when the CO2 sublimation
starts and the defrosting features appear. We therefore select the
central image of the targeted observation frt000042aa covering
an area of 80 km2, in which the southern facing scarp of the
Russell dune is visible (see Fig. 1). Due to the OSU functioning,
this image was acquired with view zenith angles (VZA) varying
by more than 60◦ from the first to the last image row.
1) Preprocessing: Before the unmixing stage, the test image
frt000042aa is processed to get rid of the contributions that
are not related to the components at the surface. In particular,
these contributions may introduce nonlinearities in the data
affecting the linear mixture model of the signal. In this way, the
test image is corrected for instrumental artifacts, atmospheric
effects, and photometric issues. First, residual stripes and spikes
are corrected as in [26]. Likewise, the spectral smile effect af-
Fig. 1. CRISM frt000042aa true color image showing the Russell dune.
The still-frosted scarp displays dark spots on the ridge of the dune and dark
elongated patterns along the gullies. The region-of-interest (ROI) is highlighted
in yellow. The upper right figure displays the location of the test image over the
megadune observed by the THEMIS instrument.
fecting CRISM images is corrected by the method in [27]. This
step is particularly challenging due to the presence of CO2 ice,
which results in a higher strength of the smile artifacts. Second,
the contribution of the Martian atmosphere, which is mainly
composed by CO2 gas and mineral aerosols, is corrected as in
[28], [29]. The widely used volcano scan algorithm for CRISM
data in [30] is not applicable as it does not operate for icy
surfaces nor corrects it for aerosol contribution. Imprecisions in
the adopted scattering properties of the aerosols as a function of
VZA may induce atmospheric residues in the upper and lower
rows of the image by means of spurious spectral slopes. Third,
atmospherically corrected spectra are transformed into apparent
reflectance units R in a similar way as it is done in [1]. For this
photometric correction, we take into account the average illu-
mination conditions on the whole scarp by means of the solar
zenith angle (SZA). The average SZA of the scarp is retrieved
by using a digital terrain model (DTM) of the Russell dune
generated by the High-Resolution Imaging Science Experiment
(HiRISE) camera. This procedure results in better levels of R
for the majority of the spectra when compared to the traditional
procedure in which the surface is approximated by the Martian
areoid [1]. A complete pixel-wise photometrical correction is
not realizable due to noise in the DTM. Likewise, a procedure
based on clustering the image according to SZA had to be
abandoned as the spatial information coming from the surface is
critically corrupted after correcting for the average photometry
of each SZA-similar area. Hence, residues coming from the
heterogeneous photometry, as well as instrumental artifacts
and atmospheric effects, may remain after the data pipeline.
Eventually, an region-of-interest (ROI) is defined as we are
only interested in the southwest facing scarp displaying the
defrosting features (see yellow line in Fig. 1). In addition,
only the 250 CRISM channels ranging from 1.0 to 2.6 μm are
considered due to the high impact of thermal noise for greater
wavelengths and the less marked features of CO2 ice in the
visible range.
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Fig. 2. Detail of the Russell dune observed by the CRISM and the HiRISE
instruments. Upper right image: footprints of the images CRISM frt000042aa in
blue (604× 420 pixels, non-map projected), HiRISE PSP_002482_1255_RED
in green (29 862 × 63 004 pixels, map projected), and HiRISE PSP_002482_
1255_COLOR in yellow (11 776 × 61 257 pixels, map projected). The ROI is
enclosed with a white line.
C. Building a Ground Truth
Although Mars is the planet other than Earth for which
more data are available, the scarcity of ground truth to validate
the statistical and physical algorithms that are used to retrieve
information on the surface of the red planet is a crucial issue. On
the one hand, only a few specific areas of Mars are enough char-
acterized by a combined coverage of spacecrafts and rovers.
Furthermore, both types of experiments provide information at
very different spatial scales and thus confronting their results
is a very challenging task. On the other hand, validation using
simulated data generated from realistic surface and atmosphere
models is not fully satisfactory due to the unavoidable limita-
tions of the models. In this paper, a new strategy to validate
the processing of planetary data is introduced. In particular, we
propose the use of another type of imagery acquired over the
Russell dune to build a ground truth for validation of spectral
unmixing techniques.
1) HiRISE Data: The HiRISE camera is a unique tool to
study the surface of Mars due to its very high spatial resolution.
HiRISE consists of a half-meter reflecting telescope which
allows taking three-channel (near-infrared, red, and blue-green)
pictures with resolutions up to 25 cm/pix [31]. Two products are
made available by HiRISE, a red-channel image making use of
the full field of view and a three-channel image whose extent
on the ground is significantly reduced.
Being aboard MRO, HiRISE is coordinated with CRISM
to generate pair of images CRISM-HiRISE, displaying the
same area of Mars. Fig. 2 (upper right) shows the foot-
prints of the two products corresponding to the HiRISE im-
age PSP_002482_1255 to be compared to the CRISM image
frt000042aa. In this paper, the red-channel product is selected
because of its larger coincident footprint as regards the CRISM
image and twice better spatial resolution in comparison with
the three-band image. Likewise, Fig. 2 shows the same area of
the Russell dune observed by the CRISM and the HiRISE in-
struments. As it can be seen, HiRISE displays the dark features
with a much greater detail, making them very distinguishable
from the surrounding brighter ice. Hence, we propose to use the
red-channel image PSP_002482_1255_RED to generate a ref-
erence abundance map corresponding to the dark features. The
resulting ground truth will be then compared to the abundance
maps obtained from the image frt000042aa, thus evaluating
the performances of each unmixing technique in a similar and
independent way.
The generation of the ground truth is as follows. First, the
HiRISE image is classified by extracting the dark features. The
resulting classification map and the CRISM image—previously
projected onto the HiRISE geographic space—are registered by
means of a feature matching method. Then, labels correspond-
ing to the dark features are counted within the footprint of each
CRISM pixel projected on the classification map. By doing
this, the classification outcome is transformed into a reference
abundance map against which the unmixing abundance maps
will be compared in a pixel-wise manner.
2) Classification Map: The dark features are extracted
by classifying the image PSP_002482_1255_RED into two
classes, dark features and brighter ice, as suggested by geo-
morphologic analysis and the image histogram. With this aim,
the image is split into k clusters according to gray value using
a k-means strategy [32]. A value of k = 7 is satisfactory in
our case. We note {L1, . . . , L7} the labels of the clusters and
{C1, . . . , C7} their average values such that (C1 < . . . < C7).
In order to represent the dark features, we select the darkest
cluster L1 which is manually improved by locally threshold-
ing the original image. This operation takes into account the
presence of shadows within the gullies that can be confused
with elongated dark structures. Eventually, only the dark spots
and the dark elongated features are classified as dark features
while the rest of the image is classified as brighter ice. Fig. 3(a)
shows the resulting classification map.
3) Image Registration: The classification map must be pro-
cessed along with the CRISM image to allow an accurate
pixel-wise comparison between the two final products (i.e., the
ground truth coming from the HiRISE image and the abundance
maps coming from the unmixing techniques). With this aim, we
perform the registration of the HiRISE original image and the
CRISM channel at 1.1 μm, which corresponds to the continuum
of the spectra. One should note that the direct registration of the
unmixing products is not reasonable since this might introduce
some bias (e.g., if the unmixing results are wrong). The registra-
tion of CRISM and HiRISE images is very challenging because
of the notable differences as regards the spatial resolution of
both cameras (∼72 times larger for HiRISE).
First, the selected CRISM channel is projected onto the
HiRISE geographic space using the ancillary data of the image
frt000042aa, which provide the latitude and longitude coordi-
nates for each pixel. After this step, the two images are not cor-
rectly registered due to inaccuracies of pointing and limitations
of the instrument models used to generate the geographical
data of each sensor. That being so, we first perform a coarse
registration of both images by applying a spatial translation
whose Δl and Δc (where l and c stand for line and column,
respectively) maximize the correlation coefficient between both
images. Eventually, a Delaunay triangulation refines the regis-
tration by warping the CRISM image using a set of manually
selected ground control points.
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Fig. 3. (a) Classification map corresponding to the dark features extracted from the original HiRISE image. The label occurrences corresponding to the dark
features are represented by white points. (b) Reference abundance map used as ground truth.
Fig. 4. (a) HiRISE image with the corresponding registration control points as red crosses. (b) The same as Fig. 4(a) for the CRISM image. (c) Registration
accuracy map displaying the local correlation coefficient computed on the intersection between the two images and the ROI on a 10× 10-pixel basis.
The registration step is detailed in Fig. 4. Fig. 4(a) and
(b) show, respectively, the HiRISE and the CRISM images
with the corresponding ground control points. More than 200
reference points are defined over the southwest-facing scarp,
particularly for the dark spots along the ridge of the dune as
they are critical features in the upcoming comparison. The
accuracy of the registration is evaluated by calculating the local
correlation coefficient rreg between the HiRISE image and the
CRISM channel at 1.1 μm after registration. Fig. 4(c) shows
the ensemble of rreg values that are obtained using a 10 × 10
sliding window over the area, resulting from the intersection
of the two images and the ROI [see Fig. 2 (upper right)].
The resulting correlation map underlines the accuracy of the
registration with an average correlation rreg = 0.7. In addition,
Fig. 4(c) provides valuable information on the distribution of
the registration accuracy that will be used in the validation
stage. Given the manual selection of control points and the
size of the images (29 862 × 63 004 pixels for the HiRISE
image), misregistration inaccuracies affect this processing step,
particularly on the borders of the processed area.
4) Reference Abundance Map: After registration, the
HiRISE classification map is transformed into an abundance
map. Since the data manipulation is performed on the HiRISE
geographic space, each CRISM pixel is now associated to a
footprint containing several pixels at the HiRISE resolution.
That being so, the reference abundances are calculated by
counting the number of dark labels occurring in each CRISM
footprint. The result is then divided by the total number of
labels. By doing this, we obtain an image that provides the
abundance of dark features at the CRISM resolution.
One should note that the remotely sensed signal that deter-
mines the radiance value of each CRISM pixel comes not only
from its conjugated area at the Martian surface (i.e., the theoret-
ical footprint) but also the areas corresponding to the neighbor-
ing pixels. This additive contribution to the signal is originated
by two principal causes. First, the spatial response of a single
CRISM detector element—characterized by its Gaussian-
shaped point spread function (PSF)—partially overlaps the
PSFs of the neighboring detectors [1]. As a consequence, the
final radiance value is the weighted sum of the contribution
coming from the target pixel and its neighbors. In addition,
CRISM images suffer from the so-called adjacency effect that
is common to all 2-D imagers [33]. Due to the aerosol particles
in the atmosphere, some photons coming from the neighboring
area of a given pixel are scattered toward its corresponding
detector element, thus contributing to the final radiance value.
These two effects result in a blurring of the image that is not
taken into account by the label counting process introduced pre-
viously. Since evaluating the coupling of the adjacency and PSF
effects is not straightforward, the image blurring is mimicked
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Fig. 5. Detail of the ground truth generation. (a), (b) HiRISE and CRISM
images after registration. (c) Classification map highlighting the dark features.
(d) Reference abundance map after pixel counting.
by filtering the reference abundance map by a Gaussian
low-pass filter. The size of the Gaussian kernel is determined
by optimizing the correlation coefficient between the registered
CRISM channel at 1.1 μm and the filtered HiRISE image.
Fig. 3(b) shows the final ground truth that will be used for
validating the unmixing products. Lastly, Fig. 5 illustrates the
different processing steps on a small area of the Russell dune.
III. SPECTRAL UNMIXING
We note X the matrix representing the flatten hyperspectral
image cube such that X = {x1,x2, . . . ,xNp}, where xk =
{x1,k, x2,k, . . . , xNs,k}T . xl,k represents the value of the kth
pixel at the lth channel, Np is the number of pixels, and Ns is
the number of spectral channels. We assume that the spectrum
of each pixel can be reduced to a linear mixture of Nc endmem-
ber spectra, leading to the following instantaneous model:
X = M · S+ e (1)
where e stands for the additive noise in the image,
M = {m1,m2, . . . ,mNc} is the mixing matrix, being
mn the spectral signature—the characteristic spectrum—of
the nth endmember, and S = {s1, s2, . . . , sNc}T is the source
matrix with sn = {sn,1, sn,2, . . . , sn,Np}. sn,k correspond
to the abundance of the nth endmember at the kth pixel and
its positivity is generally imposed. Besides, the endmember
abundances must respect the sum-to-one constraint such that∑Nc
n=1 sn,k = 1, ∀k. In order to extract M and S from X
without any a priori information, Nc must be estimated in the
first place. An endmember extraction approach is then applied
to retrieve M, followed by the reconstruction of S based on the
extracted spectra and the linear model of (1).
Physical assumptions leading to the linearity of the remote
sensing signal are enumerated in [12] as: (i) predominance of
linear subpixel mixing at the ground; (ii) absence of nonlinear
mixing; (iii) Lambertian surface or homogeneity of surface
illumination conditions; and (iv) absence of atmospheric ab-
sorption and scattering. In this paper, the presence of linear
subpixel mixing in some specific areas of the Russell dune
has been demonstrated by the scrutiny of the HiRISE image
in Section II-C-1. Due to the lower spatial resolution of the
CRISM instrument, the hyperspectral signal corresponding to
some specific areas is composed by the signatures of two
physically distinct components at the surface, resulting in ge-
ographic subpixel mixtures. By contrast, the absence of non-
linear mixtures cannot be assured as that would require data
at the grain-size scale. A first attempt to address this point is
presented in Section V by relating the reconstruction error of
the spectra to the existence of nonlinearities. Future work will
further expand this issue by performing a complete physical
analysis of the test image as it is stated in Section VI. As regards
atmospheric contributions, assumptions of linearity are met
after the preprocessing in Section II-B-1. However, potential
residues may lead to perturbations on the spectral unmixing
process. Likewise, the heterogeneity of surface illumination
may also result in some artifacts. All the previous factors F =
{f1, f2, . . . , fNc}, including residues coming from instrumental
artifacts, may transform the linear mixing assumption into the
degenerated model
X = =(M · S) + e ' F ·M · S+ e (2)
where =(X) = F ·X + F2 ·X2 + . . . ' F ·X . Furthermore,
spurious transformations arising from F may affect the physical
sources M. In that case, the number of endmembers estimated
by the following methods may become higher for F ·M · S
than it is for M · S.
A. Estimation of the Number of Endmembers
Two methods are considered in order to estimate the number
of endmembers in the image frt000042aa, the widely used
Hyperspectral Signal Subspace Identification by Minimum Er-
ror (HySIME) approach and the recent Eigenvalue Likelihood
Maximization (ELM) technique, which has been originally
developed for hyperspectral data from Mars.
1) HySIME: This approach has been recently proposed as a
minimum mean square error-based approach to infer the signal
subspace in hyperspectral imagery [34]. HySIME is eigen-
decomposition-based, unsupervised, and fully automatic. It first
estimates the signal and noise correlation matrices and then
selects the subset of eigenvalues that best represents the signal
subspace in the least squared error sense. The performances of
HySIME have been validated satisfactorily by using simulated
and terrestrial remotely sensed hyperspectral data.
2) ELM: This technique is proposed as an automatic and
unsupervised algorithm for estimating the number of endmem-
bers of hyperspectral images [14]. This approach is based on the
distribution of the eigenvalues corresponding to the correlation
and covariance matrices of X. In particular, ELM assumes
that the couple of nth eigenvalues of both matrices correspond
to the variance of the noise for n > Nc. That being so, the
distribution of the difference between a couple of eigenvalues
zn is asymptotically modeled by a Gaussian probability density
function centered at zero for n > Nc and a non-zero value
otherwise. Based on this property, ELM builds a likelihood
function depending on zn that shows a global maximum for
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n = Nc. In [14], this approach is validated using simulated data
and hyperspectral images from Mars acquired by the OMEGA
instrument. However, ELM supposes the Gaussianity of the
noise while CRISM noise is hardly Gaussian.
B. Endmember Extraction
After estimating the number of endmembers Nc of the test
image, we perform a selection of state-of-the-art algorithms
based on different principles as follows: (i) geometric tech-
niques assuming the presence of pure pixels in the image;
(ii) geometric approaches without pure pixel assumption; and
(iii) statistic methods based on a Bayesian framework. In
addition, we consider the incorporation of spatial information
by performing spatial preprocessing on the image frt000042aa.
The endmember extraction techniques considered in this paper
are briefly explained as follow.
1) VCA: VCA has been proposed as an efficient and fast
geometric method for extracting endmembers under a linear
mixing supposition [13]. According to the sum-to-one condi-
tion, the data vectors xk are always inside a simplex formed by
M · S whose vertex are the spectra of the endmembers. VCA
iteratively projects the data onto the orthogonal direction to the
subspace spanned by the already extracted endmembers, desig-
nating the most extreme projection as the next endmember. The
process is repeated until Nc endmembers are found. That being
so, VCA assumes that (i) there are pure pixels in the data and
(ii) there is no noise. However, the latter means that xk may be
outside the simplex if noise is present. In [14], VCA is evaluated
satisfactorily on OMEGA data from Mars and therefore it may
be suitable for spectral unmixing of CRISM data.
2) N-FINDR: The widely used N-FINDR algorithm ex-
tracts extreme points of the simplex of maximum volume that
can be inscribed within X using a simple nonlinear inversion
[15]. This approach iteratively selects random endmembers
and evaluates whether the volume of the simplex sustained by
those endmembers changes or not. The convex nature of hyper-
spectral data allows this operation to be performed in a quick
and relatively straightforward manner. Contrarily to VCA,
N-FINDR is a truly simplex volume-based technique. However,
this method may become less efficient and not reproducible due
to its randomness. N-FINDR has been applied on CRISM data
with satisfactory results in [16].
3) MVC-NMF: This technique is proposed for endmember
extraction of highly mixed hyperspectral data without the pure
pixel assumption [17]. MVC-NMF decomposes mixed pixels
by analyzing the connection between the spectral unmixing
analysis and the non-negative matrix factorization. A minimum
volume constraint makes the MVC-NMF learning less depen-
dent on the initializations, robust to different levels of noise,
less sensitive to the estimated number of endmembers, and
applicable to images with or without pure pixel representations.
Experiments in [17] indicate that MVC-NMF has the potential
of identifying less prevalent endmembers and thus it may be
suitable for extracting the dark features in frt000042aa.
4) MVES: The recent MVES approach proposes a convex
analysis without involving pure pixels [18]. Through an affine
set fitting of observed pixels followed by the use of Craig’s
unmixing criterion, the MVES problem aims at minimizing a
simplex volume subject to the constraint that all the dimension-
reduced pixels are enclosed in the simplex. MVES utilizes
linear programs to approximate the unmixing problem in a
cyclic fashion. MVES might be suitable for this paper since it
has proved to work well for endmembers with low purity levels
and to outperform the VCA and MVC-NMF algorithms [18].
5) SISAL: Recently, the SISAL method has been proposed
to solve the linear unmixing of the minimum volume sim-
plex without pure pixel assumption [19]. Being a non-convex
optimization problem with convex constraints, the positivity
constraints are replaced by soft constraints, forcing the spec-
tral vectors to belong to the convex hull of the endmember
signatures. The resulting problem is solved by a sequence of
augmented Lagrangian optimizations. SISAL may be appropri-
ate for the unmixing of the test image due to its effectiveness.
In [19], SISAL is satisfactorily validated on simulated data
through comparison to other state-of-the-art methods such as
VCA and MVES.
6) BPSS: This algorithm proposes to estimate the matrices
M and S in a Bayesian framework under a linear model with
inherent positivity and additivity constraints and no pure pixel
assumption [35]. In BPSS, the noise S and M are assumed to
follow a Gaussian, Dirichlet, and Gamma probability density
functions, respectively. BPSS is based on hierarchical Bayesian
models to encode prior information regarding the parameters
of interest. The complexity of the estimation from the resulting
posterior distribution is overcome using Markov chain Monte
Carlo methods. In BPSS, the degree of uncertainty affecting
the extracted endmember spectra can be estimated since results
are computed as probability distribution functions. In [36],
numerical schemes are devised to reduce the computation time
which is a critical point of BPSS. This method has been applied
satisfactorily on OMEGA hyperspectral images in [12] yet
never on CRISM’s.
7) Spatial Preprocessing: The authors of [21] propose a
preprocessing to incorporate spatial information into the un-
mixing of hyperspectral images. For each pixel, a scalar factor
related to the spectral similarity of spectra lying within a certain
spatial neighborhood—determined by the window size ws—is
estimated. This value is then used to weigh the importance of
the spectral information associated to each spectrum in terms
of its spatial context. After applying a traditional endmember
extraction technique on the preprocessed image, the spatial
position of each endmember is retrieved. Then, the recon-
struction of the abundance maps is carried out by using the
analogous spectra from the original image and a linear mixture
model. This preprocessing enhances the search for endmembers
in spatially homogeneous areas while it may penalize the
detection of anomalous sources. This Preprocessing can be
combined only with methods such as VCA and N-FINDR, as
the existence of pure pixels is required to retrieve the position
of the endmembers in the preprocessed image.
IV. EXPERIMENTS
Experiments are conducted on the preprocessed image
frt000042aa. We recall that only the spectra encompassed by
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Fig. 6. Extracted spectra by the (a) VCA, (b) BPSS, (c) MVC-NMF, and (d) spatial-VCA methods.
the defined ROI are considered. By performing spectral unmix-
ing, we consider two main objectives, (i) the extraction of phys-
ically meaningful sources and their corresponding distribution
maps that help understanding the physical state of the Russell
dune and (ii) the obtention of a physical source related to the
dark features to be compared to the ground truth generated
in Section II-C. One should note that while the achievement
of the second purpose is not mandatory (yet desirable), the
first objective is crucial for the validation of spectral unmixing
techniques in a planetary context.
First, the number of endmembers in the image frt000042aa
is determined by the two methods presented in Section III-A.
On one hand, the HySIME technique determines Nc = 14.
Given that the Russell dune is assumed to be composed by two
components—CO2 ice and dust—this result largely exceeds
the expected number of sources in the image. Furthermore,
the analysis of 14 extracted endmembers turns into a rather
unfeasible task. The reason of this result may come from a
higher sensitivity of HySIME to subtle contributions in the
image that could be valuable in other situations out of the
scope of this paper such as the detection of residual artifacts.
Therefore, HySIME is not further considered in this paper.
On the other hand, the ELM technique detects the presence
of six endmembers. This result seems to correspond more
satisfactorily to the physical scenario prevailing in the Russell
dune and corroborates the good performances of ELM when
applied to OMEGA hyperspectral data from Mars [14]. As
regards the requirement of Gaussian noise by ELM, the VCA
endmember extraction was conducted with Nc = {4 . . . 8}
in order to evaluate the robustness of the Nc estimation by
ELM. However, experiments with Nc 6= 6 did not provide any
significant improvement regarding the unveiling of the physical
sources. For this reason and since a similar conclusion would be
likely drawn from operating the other methods in the same way,
all the presented experiments are carried out by using Nc = 6.
As regards endmember extraction, all the techniques intro-
duced in Section III-B are applied on the test image. However,
the results of a few methods are not shown in this paper, as they
do not meet the main objectives detailed above. For example,
MVES and SISAL are not further considered as they both
extract an endmember whose associated spectrum cannot be
explained from a physical point of view. This is in agreement
with the fact that both methods are based on simplex volume
optimization and therefore may extract endmembers absent in
the image. Although MVC-NMF and BPSS do not consider
the pure pixel assumption either, they provide satisfactory end-
members and therefore are considered in this paper. Likewise,
the results of the N-FINDR algorithm are not shown in this
section since a satisfactory source related to the dark features
could not be extracted, contrarily to VCA. As a consequence,
the spatial preprocessing introduced in Section III-B7 is ex-
clusively combined with the VCA approach, thus defining the
method referred to as spatial-VCA. The window size ws is
set equal to five as it is recommended in [21] and given that
larger values may affect the endmembers related to the spatially
confined dark features. Hence, in this paper, we present the
experimental results of performing spectral unmixing of the
image frt000042aa by the following endmember extraction
methods based on different principles: (i) the VCA method with
assumption of pure pixels; (ii) the BPSS technique based on
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Fig. 7. Abundance maps corresponding to the six endmembers extracted using VCA.
a Bayesian framework; (iii) the MVC-NMF approach with no
assumption of pure pixels; and (iv) the spatial-VCA algorithm
that incorporates the existent spatial information in the image.
As for the reconstruction of the abundance maps using the
linear mixing model, the non-negativity and the sum-to-one
constraints are considered for all methods.
A. General Interpretation
The spectra corresponding to the six endmembers extracted
by each method are plotted in Fig. 6. Then, Figs. 7–10 show the
associated abundance maps. Based on the information coming
from both products, a similar physical interpretation of the
scene is performed independently for each method, leading
to the definition of three physical sources. Due to residual
artifacts and other nonlinearities, the spectral unmixing of the
image frt000042aa is affected by source splitting effects (see
Section III), thus making necessary the recombination of the six
endmembers into three physical sources. After assigning each
extracted endmember to one of the three physical sources, the
abundance map of a given physical source is obtained by adding
the individual abundances of the associated endmembers. The
results of this recombination are shown in Fig. 11. The robust-
ness of the proposed interpretation is underlined by the notable
similarities among the physical sources that are reconstructed
for each method.
In order to identify the origin of each endmember, two
parameters are defined from each extracted spectrum. Let R1.1
be the apparent reflectance value at 1.1 μm and let B2.3 be the
absorption depth at 2.3 μm such that B2.3 = 1−R2.3/R2.2.
These two spectral parameters are decisive for the interpretation
of the endmembers together with the information coming from
the abundance maps. In particular, large values of R1.1 and B2.3
are related to a higher content of CO2 ice because of its higher
reflectance in comparison to dust and the fact that absorption
at 2.3 μm is specific to ice, respectively. Due to inaccuracies
in the atmospheric correction (see Section II-B-1), extracted
spectra may have an anomalous positive or negative slope that
must be accounted for the calculation of B2.3. With this aim,
we multiply B2.3 by the spectrum average slope b1.1−2.2 that
is calculated as R2.2/R1.1. Tables I–IV detail the previous
parameters for each endmember extracted with VCA, BPSS,
MVC-NMF, and spatial-VCA, respectively.
The three physical sources that are defined based on the
unmixing results are briefly described by detailing their spectral
and spatial characteristics. The physical interpretation of each
source is kept to a minimum since it is not the aim of this
paper.
• Dark source: physical source related to the presence of
dark features. The corresponding R1.1 and B2.3 are the
lowest among the three sources due to a high content in
dust and a few residual CO2 ice. This source predominates
along the ridge of the dune and within the gullies in the
form of dark spots and elongated patterns, respectively.
• Strong bright source: physical source related to a high
content of CO2 ice. The corresponding B2.3 is the highest
among the three sources while R1.1 is higher than for
the dark source due to a lower dust content. This source
predominates principally in the areas surrounding the
dark source.
• Weak bright source: physical source related to a high
content of CO2 ice. The corresponding R1.1 is the highest
among the three sources while B2.3 is higher than for the
dark source but lower than for the strong bright source.
This source may correspond to a physical state of the ice—
different from the strong bright source—that greatly pre-
dominates on the dune scarp.
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Fig. 8. Abundance maps corresponding to the six endmembers extracted using BPSS.
Fig. 9. Abundance maps corresponding to the six endmembers extracted using MVC-NMF.
In the following sections we detail, for each method, the
recombination process that is carried out to reconstruct the three
physical sources.
B. VCA
The interpretation of the endmembers extracted by VCA is
conducted by examining the associated spectra and abundance
maps in Figs. 6(a) and 7, respectively. The spectral parameters
R1.1 and B2.3 are detailed in Table I. Lastly, the recombined
abundance maps corresponding to the physical sources are
displayed in Fig. 11(a).
1) Dark Source: Endmembers 1 and 5 are identified to be
related to the dark source due to the lowest R1.1 and B2.3
among the six endmembers.
The combination of the two endmembers into a single phys-
ical source is also justified by the opposite vertical trends
that affect the abundance maps 1 and 5. Both maps show
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Fig. 10. Abundance maps corresponding to the six endmembers extracted using spatial-VCA.
very low spurious abundances, either for the top or the bot-
tom rows, coming from the atmospheric residue described in
Section II-B-1. This interpretation is also pointed out by the
complementary slopes of the spectra (b1.1−2.2 > 1 for endmem-
ber 1 and b1.1−2.2 < 1 for endmember 5).
The abundance map resulting from the fusion of the two ini-
tial abundance maps eliminates the vertical trend, thus revealing
the dark structures over the Russell dune. As a matter of fact,
the red pixels of the recombined abundance map highlight the
dark spots on the top of the dune, the dark elongated patterns
along the gullies and some areas belonging to the base of the
northeast-facing defrosted scarp.
2) Strong Bright Source: Endmember 3 is identified to rep-
resent the strong bright source due to the highest B2.3 among
all the extracted endmembers and a medium R1.1.
The abundance map of the strong bright source shows a
spatial coherence with the dark source as the green areas
surround the red pixels, particularly on the top of the dune.
3) Weak Bright Source: Endmembers 2, 4, and 6 are iden-
tified as being related to the weak bright source as they all
correspond to the highest R1.1 and a medium B2.3.
The splitting phenomenon that affects this physical source
comes from the coupling of two nonlinear residues. On the
one hand, the predominance of CO2 ice for this physical
source leads to a typical smile pattern in the abundance map
of endmember 6 (see Section II-B-1). This is pointed out
by the anomalous lower abundances for the horizontal edges.
The presence of a spectral smile residue makes endmember 6
enough energetic to be extracted independently. On the other
hand, the differences of R1.1 among the three endmembers are
explained by the different illumination conditions that happen
over the scene. A qualitative study of the HiRISE DTM corre-
sponding to the Russell dune (see Section II-B-1) reveals that
endmember 6 predominates at low SZA while endmembers 2
and 4 correspond to SZA values that are similar to the av-
erage angle used in the photometric correction. An accurate
photometric correction by the real SZA would increase R1.1
for endmember 6, thus matching the other two endmembers in
terms of apparent reflectance.
The abundance map resulting from the fusion of the three
endmembers highlights in blue the areas which are poor in dark
and strong bright sources.
C. BPSS
Given the nature of the BPSS algorithm the interpretation of
the corresponding results must be carried out differently than
it is done for VCA. As it is stated in Section III-B, BPSS may
extract associated spectra that do not exist in the hyperspectral
image. As a consequence, the parameters R1.1 and B2.3, shown
in Table II, are less relevant and must be taken into account in
an indicative manner. Similarly to VCA, Figs. 6(b), 8, and 11(b)
detail the results of BPSS.
1) Dark Source: Endmember 5 is identified to be related to
the dark features according to the lowest B2.3. While having the
lowest R1.1, endmember 2 is not interpreted as representing the
dark source since such a low level of apparent reflectance does
not exist in the image and is unphysical (see Section IV-C2 for
more details).
Besides the agreement of the extracted spectrum with the
characteristic spectral features of the dark source, the abun-
dance map of endmember 5 is correlated with the dark struc-
tures revealed by the other methods.
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Fig. 11. (a) Color composite image illustrating the spatial distribution of the three physical sources over the Russell dune extracted by VCA. The dark, strong
bright, and weak bright sources are show in red, green, and blue, respectively. (b), (c) and (d) Same as Fig. 11(a) for BPSS, MVC-NMF, and spatial-VCA.
TABLE I
VCA ENDMEMBERS—APPARENT REFLECTANCE AT 1.1 μm AND
ABSORPTION DEPTH AT 2.3 μm—(D): DARK SOURCE, (S): STRONG
BRIGHT SOURCE, (W): WEAK BRIGHT SOURCE
TABLE II
BPSS ENDMEMBERS—APPARENT REFLECTANCE AT 1.1 μm AND
ABSORPTION DEPTH AT 2.3 μm—(D): DARK SOURCE, (S): STRONG
BRIGHT SOURCE, (W): WEAK BRIGHT SOURCE
2) Strong Bright Source: Endmembers 1 and 2 are related
to the strong bright source. Due to the combination of the
atmospheric residue and the BPSS properties, this source has
TABLE III
MVC-NMF ENDMEMBERS—APPARENT REFLECTANCE AT 1.1 μm AND
ABSORPTION DEPTH AT 2.3 μm—(D): DARK SOURCE, (S): STRONG
BRIGHT SOURCE, (W): WEAK BRIGHT SOURCE
TABLE IV
spatial-VCA ENDMEMBERS—APPARENT REFLECTANCE AT 1.1 μm AND
ABSORPTION DEPTH AT 2.3 μm—(D): DARK SOURCE, (S): STRONG
BRIGHT SOURCE, (W): WEAK BRIGHT SOURCE
been split into two endmembers that do not exist in the image
and are difficult to explain from a physical point of view.
The combination of both endmembers is necessary to obtain
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a coherent strong bright source in terms of spectrum and
abundance map. This interpretation is justified by the following
reasons based on the examination of the associated spectra:
(i) The spectral slope of both spectra is complementary due
to the atmospheric residue as in Section IV-B1 (b1.1−2.2 > 1
for endmember 1 and b1.1−2.2 < 1 for endmember 2);
(ii) a spurious fingerprint at 2 μm for endmember 1, which is
reversed for endmember 2; and (iii) the R1.1 values of both
endmembers are either too high or too low from a physical
point of view. Likewise, the abundance maps also confirm
this interpretation since (i) the endmembers 1 and 2 show a
strong anticorrelation (for all k pixels with s1,k + s2,k > 50%,
correlation(s1,k, s2,k) = −0.62) and (ii) endmembers 1 and 2
are always present in similar proportions (for all k pixels with
s1,k + s2,k > 50%, mean(s1,k) = 0.26, var(s1,k) = 3.10
−3
,
mean(s2,k) = 0.30, var(s2,k) = 4.10
−3). It is straightforward
to verify that the combination of these two endmembers using
similar proportions results in a spectrum with similar R1.1 and
B2.3 to the strong bright source extracted by the other methods.
Similarly to VCA, the resulting abundance map of the strong
bright source shows a strong correlation with those areas sur-
rounding the dark source pixels. In addition, several yellow
pixels coming from the combination of the dark and strong
bright sources are observed over the dune ridge. This is in
agreement with a linear mixing scenario for which the spatial
resolution of CRISM may not suffice to resolve both sources.
3) Weak Bright Source: The weak bright source is com-
posed by endmembers 3, 4, and 6. The associated spectra of
endmembers 4 and 6 correspond to a high R1.1 and medium
B2.3. Again, the spectrum of endmember 3 presents a R1.1 and
B2.3 that cannot be found in the image.
Similarly to the VCA dark source, endmembers 4 and 6
show strong values at the bottom or the top of the image.
This anomaly is originated in the atmospheric residue as the
slopes of the two endmembers underline (b1.1−2.2 > 1 for
endmember 4 and b1.1−2.2 < 1 for endmember 6). Contrarily,
endmember 3 is particularly dominant in the center of the image
with abundance values up to 0.6, indicating an origin linked
with the smile effect residue (see Section IV-B3).
The regions corresponding to the weak bright source are
widespread over the dune scarp as shown by the combined
abundance map.
D. MVC-NMF
The examination of the endmembers extracted by the MVC-
NMF algorithm are conducted by examining the associated
spectra and abundance maps shown in Figs. 6(c) and 9, re-
spectively. The corresponding spectral parameters R1.1 and
B2.3 are detailed in Table III while the combined abundance
maps corresponding to the physical sources are displayed in
Fig. 11(c). Similarly to BPSS, MVC-NMF may extract spectra
that are absent from the image and thus the spectral parameters
must be considered carefully.
1) Dark Source: Endmember 1 is identified as the dark
source due to the lowest R1.1 among all endmembers. Contrary
to VCA and BPSS, the parameter B2.3 is less discriminative for
MVC-NMF as all spectra, except for number 3, have similar
low values.
Again, the corresponding abundance map reveals the struc-
tures related to the dark features with high accuracy.
2) Strong Bright Source: Endmember 3 is identified to be
related to the strong bright source due to the highest B2.3
among all the extracted endmembers.
Similarly to the other methods, the corresponding abundance
map highlights the areas that surround the dark features, partic-
ularly on the top of the dune.
3) Weak Bright Source: Endmembers 2, 4, 5, and 6 are
identified as belonging to the weak bright source due to a high
R1.1 and a medium B2.3.
Again, the splitting phenomenon affecting this physical
source comes from atmospheric and photometric residues. For
example, the abundance maps of the endmembers 4 and 5
present the vertical dichotomy detailed in Section IV-B1.
The abundance map obtained by combining the original ones
is in agreement with the spatial distribution of the weak bright
source extracted by the other methods.
E. Spatial-VCA
The scrutiny of the endmembers extracted by the spatial-
VCA algorithm is based on the examination of the correspond-
ing extracted spectra and abundance maps shown in Figs. 6(d)
and 10, respectively. Likewise, the spectral parameters are
detailed in Table IV and the combined abundance maps are
shown in Fig. 11(d).
1) Dark Source: Endmembers 4 and 5 are identified to be
related to the dark source due to the lowest R1.1 and B2.3
among the six endmembers.
Similarly to VCA, the fusion of the two endmembers is jus-
tified by spectral and spatial reasons, respectively, the vertical
dichotomy and the complementary spectral slopes caused by
the atmospheric residue.
Although the combined abundance map is broadly in agree-
ment with the dark sources extracted by the other methods, a
slight overestimation of abundance is detected for the upper
rows probably due to a persistent residual contribution from the
atmosphere.
2) Strong Bright Source: Endmember 3 is recognized as
being the strong bright source because of the highest B2.3
among all the extracted endmembers and a higher R1.1 than
for the dark source.
Contrarily to other methods, the associated abundance map
shows some differences as the green areas mask the red pixels
on some places of the top of the dune. This may come from
the penalization of spatially confined sources—such as the dark
source—coming from the spatial preprocessing.
3) Weak Bright Source: Endmembers 1, 2, and 6 are asso-
ciated to the weak bright source due to the highest R1.1 and a
medium B2.3.
This source splitting may come from both atmospheric and
photometric residues. The recombination of these three end-
members is justified by the coherence of the resulting abun-
dance map in comparison to other methods.
This article has been accepted for inclusion in a future issue of this journal. Content is final as presented, with the exception of pagination.
14 IEEE TRANSACTIONS ON GEOSCIENCE AND REMOTE SENSING
Fig. 12. From left to right, abundance maps corresponding to the dark source extracted by the algorithms VCA, BPSS, MVC-NMF, and spatial-VCA.
V. VALIDATION
In this section, we aim at validating the results obtained
by the proposed methodology based on spectral unmixing
followed by recombination of the extracted endmembers into
meaningful sources. First, Fig. 11 underlines the validity of
both processes in a qualitative way as a quite similar relevant
planetary scenario is unveiled after interpretation of the color
composite images. The notable spatial similarities among the
four composite abundance maps represent a cross-validation
of the different endmember extraction techniques as well as it
validates the corresponding recombination effort. A more in-
depth validation is carried out by using the ground truth for
the dark source that was introduced in Section II-C. In this
matter, abundance maps are validated using the ground truth
assuming that the dark features resolved by the HiRISE instru-
ment correspond to the extracted dark source. Unfortunately,
reference abundance maps cannot be built for the bright sources
from the HiRISE image as they are not distinct by neither
markedly different level of apparent reflectance nor structural
specificities. Prior to the comparison, the registration procedure
(see Section II-C3) is repeated using the same parameter values
for the abundance maps provided by the VCA, BPSS, MVC-
NMF, and spatial-VCA algorithms. Fig. 12 displays the four
maps related to the dark source after cropping them to fit the
intersection between the CRISM ROI and the HiRISE image.
These products must be compared with the reference map
in Fig. 3(b).
Several indicators are used to assess the similarity between
the ground truth and the unmixing abundance maps. First, the
Pearson correlation coefficient r is computed between both
types of abundance maps to measure the similarity as regards
to relative spatial distribution. Second, the average value of
the absolute error ² is computed to complete the quantitative
validation. Since misregistration is expected to be one of the
main sources of error, several experiments are carried out by
calculating r and ² according to registration accuracy [see
Fig. 4(c)]. In this way, r and ² are summarized in Table V by
(1) considering all pixels (mean(rreg) = 0.7), (2) taking into
account only those areas whose associated registration correla-
tion meets rreg > 0.7 (∼50% of the pixels with mean(rreg) =
0.83), and (3) by selecting the best registered area (∼1% of the
pixels with mean(rreg) = 0.96). The region corresponding to
the third experiment is shown in Fig. 5. A last experiment is
Fig. 13. Distribution of the dark abundances corresponding to the ground truth
and the unmixing abundance maps.
performed for the whole population of pixels by computing the
distribution of abundance values for the ground truth and the
unmixing results (see Fig. 13).
In the first experiment, results show a quite good agreement
between the unmixing results and the ground truth with r and ²
values up to 0.69 and down to 0.08, respectively. As regards
to correlation, all methods provide notable r values—close
to 0.7—except for BPSS, which attains r = 0.57. This slight
underperformance may be explained by the noisy background
of the BPSS dark abundance map displayed in Fig. 12 and
may point to a higher sensitivity of this method to the presence
of dust. On the other hand, the examination of ² reveals that
the abundances provided by the spatial-VCA approach are
slightly worse with ² = 0.14. This bias is mostly originated in
the atmospheric residue affecting the upper rows in the form
of a small overestimation that is conjugated with a poorer
registration accuracy [see Figs. 4(c) and 12]. Contrarily, the
average error for other methods is always ² ≤ 0.10. As for the
second experiment, misregistration issues are proved to be an
important source of error since the corresponding results out-
perform those of the first experiment, particularly in terms of r.
As a matter of fact, all methods undergo a significant correlation
improvement up to 0.06. The improvement of ² is less important
as this indicator is less sensible to the spatial distribution of the
abundance values. In this matter, the best value ² = 0.08 seems
to represent the intrinsic accuracy of the proposed methodology.
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TABLE V
VALIDATION RESULTS REGARDING (1) ALL PIXELS(mean(rreg) = 0.7), (2) THE MODERATELY WELL-REGISTERED AREAS (rreg > 0.7,
mean(rreg) = 0.83), AND (3) AN IMPROVED REGISTRATION (mean(rreg) = 0.96). r IS THE PEARSON CORRELATION
COEFFICIENT AND ² IS THE AVERAGE VALUE OF THE ABSOLUTE ERROR
Likewise, the third experiment corroborates the improvement
tendency according to registration accuracy as r increases up
to 0.83 for the MVC-NMF algorithm. Contrarily, the average
error is slightly higher in this particular case probably because
of the high heterogeneity of the selected area in terms of dark
abundance [see Fig. 5(a)] or the presence of nonlinearities
coming from the surface. As for the spatial-VCA algorithm,
parameter ² reveals a notable disagreement with the ground
truth that may underline a somewhat faulty extraction of the
dark source by this approach.
Several conclusions can be drawn regarding the experiment
expressed by Fig. 13. First, the VCA approach underestimates
dark abundances in comparison with the ground truth as many
pixels correspond to null abundances. This fact may come from
the non-positivity and the sum-to-one constraints that result
in more restrictive abundance maps. Second, BPSS shows a
rather good agreement with the reference abundance map as the
abundance distribution only suffers from a small overestimation
(average abundance of 0.17 for BPSS and 0.08 for the ground
truth). This point underlines the relevance of Fig. 13 since
conclusions drawn based on Table V might have indicated an
inferior accuracy of BPSS as regardss the other techniques.
Third, MVC-NMF presents the best histogram in comparison
to the ground truth (average abundance of 0.16) even though
a little overestimation is still observed. Eventually, the results
of the spatial-VCA approach confirm the initial conclusions
drawn according to Table V. As a matter of fact, the dark abun-
dances are generally overestimated with an average abundance
of 0.21.
In relation to the small overestimation affecting the major-
ity of the methods, it should be noted that the ground truth
may contain slightly underestimated abundances. The reference
abundance map generated from the HiRISE image is built by
selecting those pixels whose radiance value is much lower than
the neighboring pixels. Nonetheless, the dark source may exist
in areas classified as brighter ice in the form of a minor dust
contamination. The corresponding dust particles may be too
small to be resolved spatially by the HiRISE instrument while
the corresponding spectral contribution may be strong enough
to be detected by the CRISM instrument. As a consequence,
the corresponding abundances in the unmixing outcomes would
be wrongly considered as being overestimated in comparison
to the ground truth. In that case, the average abundance of the
ground truth would increase and so would the accuracy of the
methods BPSS, MVC-NMF, and spatial-VCA. Another reason
to explain the differences between the results coming from the
unmixing and the reference may be related to nonlinear contri-
butions and limitations of the endmember extraction methods.
Eventually, an indication of the accuracy of the conducted
unmixing is provided by the reconstruction of the original
image with the estimated endmembers and their associated
abundances. This is done by using the linear mixture model
to approximate each pixel by the corresponding linear combi-
nation of endmembers weighted by the estimated abundances.
By doing this, the average reconstruction error of the image
[i.e., the term e in (1)] is calculated by means of the signal-
to-noise ratio as 36 dB for VCA, 41 dB for BPSS, 43 dB
for MVC-NMF, and 35 dB for spatial-VCA. These results
show a very satisfactory reconstruction by all methods, BPSS
and MVC-NMF particularly. After inspection of the signal-to-
noise ratio maps, the reconstruction error was found to be very
homogeneous with no pixels under 30 dB. These results are an
additional proof that the linear model is indeed relevant and
may be valuable in future research to locate those confined
areas with slightly higher reconstruction errors that may point
to nonlinear effects.
VI. CONCLUSIONS
In this paper, we have carried out validation and intercom-
parison of a comprehensive selection of state-of-the-art spectral
unmixing techniques applied on planetary hyperspectral data.
An appropriate case study has been defined by choosing a hy-
perspectral image acquired by the CRISM instrument display-
ing the Russell dune. This particular area of Mars is suitable for
testing the benefits of spectral unmixing under a linear model
because of the coexistence of two distinct materials—dark
features and brighter ice—resulting in geographic subpixel
mixtures at the CRISM resolution.
First, while two methods were considered for evaluating the
number of endmembers in the test image only the ELM tech-
nique provided a realistic input for the subsequent endmember
extraction. Then, spectral signatures extracted by the selected
unmixing techniques were characterized and examined by spec-
tral indicators to ensure their physical correctness. As a result,
the initially selected methods N-FINDR, MVES, and SISAL
were discarded due to unsatisfactory results. By contrast, the
techniques VCA, BPSS, MVC-NMF, and spatial-VCA revealed
the same three physically meaningful sources. An effort of
recombination was however required due to repeated splitting
of physical sources into a few endmembers caused by residual
nonlinearities. For that purpose, the spectral indicators were
considered together with spatial correlations among the end-
member abundance maps. In that matter, we noted that spectra
belonging to the physical sources are better reconstructed from
endmembers extracted by the VCA and spatial-VCA methods
This article has been accepted for inclusion in a future issue of this journal. Content is final as presented, with the exception of pagination.
16 IEEE TRANSACTIONS ON GEOSCIENCE AND REMOTE SENSING
due to the pure pixel assumption. Exhaustive evaluation of
the unmixing outcomes was also conducted by comparison
of derived abundance maps with a reference. In that matter,
very high-resolution HiRISE imagery and geomorphological
techniques were used to generate a reference abundance map
for the physical source related to the dark features happening in
the Russell dune.
The quality of the results is estimated through several
indicators— the correlation coefficient and average error be-
tween the reconstructed abundance maps and the groud truth
and the superposition of the abundance distributions by means
of the corresponding histograms. To our knowledge, this quan-
titative assessment represents the very first attempt to validate
abundance maps produced by spectral unmixing of real data in
an independent and quantitative manner. In that matter, global
and local comparisons show that misregistration inaccuracies
between the HiRISE and CRISM images represent the major
source of error. For the best registered areas, the MVC-NMF
and VCA methods outperform the BPSS and spatial-VCA
techniques in terms of correlation coefficient. This ranking
is however put into perspective after considering the average
error and, particularly, the distribution of abundance values and
average reconstruction error. As a matter of fact, BPSS shows
significantly better performances than stated by the correla-
tion indicator, agreeing quite satisfactorily with the reference
histogram and showing the second lowest reconstruction error
in terms of signal-to-noise ratio. On the other hand, the first
position of the MVC-NMF method is never questioned since
it generally provides the best results. As for the spatial-VCA,
experimental results point to slightly lower performances which
are probably due to the inherent penalization of the spatial
preprocessing as for spatially confined sources such as the
dark features on the Russell dune [21]. Eventually, the side
effect of imposing the positivity and sum-to-one constrains
turns into a lack of sensitivity, particularly in the VCA case,
in the form of extremely low dark abundances frequently set to
zero. As matter of fact, the abundance constraints might be less
relevant in our case since physical sources—related to positive
abundance values—are obtained after recombination of initial
endmembers.
We conclude that abundance maps provided by VCA, BPSS,
and MVC-NMF are generally accurate, i.e., sufficient for an ini-
tial planetary interpretation. In this matter, the results given by
VCA and MVC-NMF—rather than BPSS which is much more
computer intensive—can be considered as a primary quick look
that helps revealing physical sources in the scene of study
together with subtle residues of instrumental or atmospheric
corrections. As a matter of fact, unmixing results may be used
to iteratively drive the improvement of the image preprocessing,
which has proved to be critical as for the existence of non-
linearities in this paper. As regards to the pure pixel assumption,
the algorithms BPSS and MVC-NMF seem to outperform the
VCA-based approaches in terms of estimated abundances while
the latter extract more physically coherent spectra. An issue
deserving further research would be to evaluate the risks of
extracting unphysical endmembers when performing unmixing
with BPSS and MVC-NMF as it happens for the MVES and
SISAL algorithms.
Although examination of the HiRISE image and experimen-
tal results regarding reconstruction error confirm the linear
mixing hypothesis in our case, some residual nonlinearities
may prevail. Major causes are (i) intrinsic variability of the
physical sources, (ii) nonlinear mixing at the grain size scale,
and (iii) adjacency effects due to multiple scattering between
the atmosphere and the surface. All these factors may be
related to uncertainties affecting the abundance maps provided
by spectral unmixing. In order to take into account existent
nonlinearities and improve the accuracy of the results, linear
unmixing must be followed by a complete physical analysis
of the image through the inversion of a physical model. First,
simulating the spectra of the physical sources with radiative
transfer algorithms will allow building a comprehensive physi-
cal model of the scene with some free parameters including the
source abundances. Second, model inversion will be performed
for all CRISM spectra using the estimated abundance maps as
the most probable solution. By doing this, the risk of multiple
solutions will be diminished as regards to the improved abun-
dance maps.
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Etude morphologique de la formation des ravines sur les dunes martiennes :
Approche comparative Terre / Mars
L’histoire géologique récente de Mars reste peu étudiée, comparativement à l’histoire
« primitive » de Mars (>3,5 Ga). Cependant, l’arrivée de nouvelles images haute résolution
a permis d’identifier la présence de ravines à la surface de terrains très récents. Dans ce
travail, nous nous sommes attaché à caractériser la morphologie des ravines et les processus
qui les ont générés. Ces nouvelles observations relancent la question de la présence d’eau
liquide actuellement à la surface de Mars que ce soit à l’état pur ou sous forme de mélange
(saumure, coulée de débris...). Des simulations expérimentales en chambre froide à la pres-
sion atmophérique de Mars et de la Terre ont été menées. Elles ont notamment permis de
quantifier le rôle de la teneur en eau dans la couche active du pergélisol sur le mécanisme
de formation des ravines et leur mobilité. Nous avons également décrit l’évolution saison-
nière de petits réseaux ramifiés qui se sont développés chaque année au printemps durant
la période 2007-2012.
Mots-clés : Mars, ravines, dunes, érosion, coulées de débris, eau, géomorphologie.
Morphological study of the gullies formation on Martian dunes : comparison
between the Earth and Mars
The recent geological history of Mars remains poorly studied, in comparison to the
early history of Mars (>3,5 Ga). However, the acquisition of new high-resolution images
allowed to identified the presence of gullies on the surface of recent landforms such as
dunes. In this work, we focused on characterizing the morphology of gullies and their
process(es) of formation. These new observations revive the issue of the presence of liquid
water present on the surface of Mars than either pure or as a mixture (brine, debris flow ...).
Experimental simulations in a cold room at Martian and terrestrial atmopheric pressure
have been conducted. In particular, they allowed us to quantify the role of water content in
the active layer of the permafrost in order to better constrain the mechanism of formation
of gullies and their motion. We also described the seasonal evolution of small branched
networks developed at spring during the 2007-2012 period.
Key-words : Mars, gullie, dunes, erosion, debris flows, water, geomorphology.
Studio morfologico della formazione di ruscellamento sulle dune di Marte :
un approccio comparativo Terra / Marte
La storia geologica recente di Marte rimane poco studiata, in confronto alla sua storia
« primitiva » di Marte (>3,5 Ga). Tuttavia, l’arrivo di nuove immagini ad alta risoluzione
ha permesso di identificare la presenza di morfologie erosive recenti, e anche di osservare la
formazione in corso di piccole morfologie ramificate. Queste nuove osservazioni rilanciano
l’interesse sulla presenza di acqua allo stato liquido sulla superficie di Marte. Simulazioni
sperimentali sono stati condotti alla pressione atmopherica di Marte e della Terra permet-
tendo di quantificare il ruolo del contenuto di acqua del permafrost e sul meccanismo di
formazione di queste morfologie. Si descrive inoltre l’evoluzione stagionale di piccole reti
ramificate che si sonno sviluppate ogni primavera durante il periodo 2007-2012.
Parole chiave : Marte, dune, erosione, detriti, acqua, geomorfologia.
